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Pour de nombreux problèmes de sismo-tectonique et d’ingénierie de réservoir, la capacité à
prévoir l’ampleur de la déformation inélastique et les ruptures repose sur une compréhension fon-
damentale de la phénoménologie et de la micromécanique de la dilatance et de la compaction dans
les roches. Pour les roches poreuses, la compaction inélastique peut être diffuse ou localisée dans
la roche.
La compaction d’une roche sous une pression isotrope est le résultat de la destruction du
réseau poreux, des joints de grains et des grains eux-mêmes. Les expériences montrent que les
vitesses élastiques des ondes sont plus sensibles à la fissuration qu’à la réduction de la porosité
qui peut atteindre 10%. La compaction inélastique s’accompagne également d’une chute rapide
de la perméabilité. Pour quantifier l’évolution de l’endommagement pendant la compaction, nous
utilisons un modèle de milieu effectif où la roche poreuse est vue comme une matrice contenant
des pores et des fissures. Nous pouvons ainsi extraire de ces données la densité et l’ouverture des
fissures ‘in situ’. Nous montrons ainsi comment le broyage des grains transforme la roche en un
milieu granulaire, où, même à sec, le rapport Vp/Vs croit, ce qui n’avait jamais été observé.
Lorsque la roche est soumise à champ de contrainte déviatorique, la compaction inélastique
est localisée. Pour de faibles pressions effectives moyennes, la rupture se manifeste par localisa-
tion de la déformation suivant des bandes de cisaillement. Pour des pressions moyennes effectives
plus importantes, la déformation inélastique se développe sous forme de bande de compaction.
Ces bandes se forment perpendiculairement à la contrainte compressive principale. A l’intérieur
de ces localisations, la réduction de porosité est supérieure à 20% : elles sont donc des barrières
à l’écoulement des fluides. Pour comprendre la formation des bandes de compaction, nous avons
enregistré, puis re-localisé les émissions acoustiques au cours de plusieurs expériences. Les résul-
tats montrent que ces localisations sont initiées par des défauts de la roche (zones de plus forte
porosité). La re-localisation des émissions acoustiques permet de suivre, pour la première fois,
la formation de plusieurs bandes de compaction parallèles entre elles dans la roche. La théorie
de la bifurcation donne un cadre théorique et prédit l’existence de bandes de cisaillement ou de




In many reservoir engineering and tectonic problems, the ability to predict both the occurrence
and extent of inelastic compaction and failure hinges upon a fundamental understanding of the
phenomenology and micromechanics of compaction in reservoir rock. Compaction of porous rocks
can occur in two modes : uniform and localized.
Compaction of porous rock under hydrostatic compression is uniform. A a critical pressure, a
large mechanical decrease of porosity is observed, due to pore collapse and grain crushing. Theo-
retically, two different processes are affecting the elastic wave velocities in counteracting ways
during inelastic compaction : cracking and porosity decrease. Our result shows that for the elastic
wave velocities, cracking is the dominant effect. Inelastic compaction is also accompanied by a
drastic decrease of the permeability, which is mainly controlled by the porosity. To quantitatively
interpret these result, an isotropic effective medium was used, considering the sandstone as a mix-
ture of spheroidal pores and penny-shaped cracks. In particular the behavior of Vp/Vs ratio, in
the wet case, is well reproduced and shows the important role played by the mechanical coupling
of fluid with low aspect ratio cracks. In the dry case, our experimental results show an apparent
increase of Vp/Vs during inelastic compaction : at this strain state, grains are no more cemented,
and such a behavior in Vp/Vs ratio is predicted by granular models.
Under axisymmetric compression experiments, compaction is localized. Under low confining
pressure, the mechanical response of the rock is characterized by shear-enhanced dilation and brit-
tle faulting. In contrast, at higher confining pressure, we observe that compaction bands develop
sub-perpendicular to the main compressive stress. Compaction bands are zones where porosity
decrease can reach 20% : the permeability across theses bands is reduced by one order of magni-
tude. Consequently, localized compaction bands act as barriers to fluid flow. Three-dimensional
locations of acoustic emissions (AE) were investigated to analyze the development of compaction
localization. Ou results show that, during triaxial loading, the acoustic emissions were localized
in clusters. Then during progressive loading AE clusters grow in the horizontally, perpendicular to
the maximum principal stress direction indicating formation of compaction bands throughout the
specimens. The bifurcation theory can be extended for highly porous rocks, using a yield surface
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Nous avons préféré utiliser dans cette thèse une notation tensorielle, plutôt qu’une notation
indicielle :
–
−→a représente un vecteur,
– A est un tenseur d’ordre deux,
– A est un tenseur d’ordre quatre,
– I désigne le tenseur identité d’ordre deux,
– On définit le tenseur J = (δikδjl + δilδjk)−→ei ⊗ −→ej ⊗ −→ek ⊗ −→el , où δij est le symbole de
Kronecker, et −→ei , −→ej , −→ek , −→el , les vecteurs de la base orthonormée.
Opérations entre tenseurs
On rappelle les opérations suivantes :
– A.B = AijBjl
– A : B = AijBji
– A⊗B = AijBkl (produit dyadique)
Notation de Voigt
Pour des raisons de simplicité, la notation indicielle Cijkl peut être remplacée par la notation








Alors CIJ = Cijkl, et SIJ = N Sijkl avec
N =

1 si I et J ∈ {1, 2, 3} ,
2 si I ou J ∈ {4, 5, 6} ,





La compréhension du comportement des roches poreuses est une nécessité pour les activi-
tés humaines dans le domaine des hydrocarbures et pour la recherche géophysique sur la croûte
terrestre superficielle. Nous nous intéresserons ici au domaine de la croûte superficielle où la com-
paction est purement mécanique. Pour des profondeurs plus importantes, la compaction est es-
sentiellement chimique (phénomènes de pression–solution). Les roches étudiées sont des roches
sédimentaires (grès) où la porosité est de l’ordre de 25%. Comment se déforme une roche poreuse
suite à des variations naturelles ou induites par les activités humaines ? A partir de quel moment
y-a-t-il risque de rupture, avec les conséquences que cela peut avoir ?
Le secteur économique concerné est vaste, il touche à la recherche et à l’exploitation des
réserves pétrolières et d’aquifères, à la prédiction des tremblements de terre, et à l’étude du com-
portement de la la lithosphère.
La rupture des roches apparaît après une phase de comportement homogène du matériau. Sous
un chargement isotrope, l’altération de la roche est diffuse, et se traduit par un effondrement de la
structure poreuse et une destruction des joints de grains et des grains eux-mêmes. Dans le cas d’un
réservoir, l’extraction de pétrole ou de gaz entraîne une diminution de la pression interstielle, et par
conséquent, augmente la pression effective appliquée sur la roche. Pour des réservoirs très poreux
et peu consolidés, comme dans la mer du Nord, cette déplétion peut être suffisante pour atteindre la
pression critique du début d’effondrement de la porosité. Cette destruction de la porosité entraîne
une chute de la perméabilité et peut donc avoir une forte incidence en termes de production.
Sous un chargement déviatorique, la rupture se manifeste, dans le régime fragile, par loca-
lisation de la déformation suivant des bandes d’épaisseur finie. A partir de ce stade, les bandes
de localisation accommodent une grande partie de la déformation du milieu rocheux. Les bandes
jouent aussi un rôle important dans le couplage avec les fluides parce qu’elles peuvent former des
réseaux de forte perméabilité ou, au contraire, des barrières à l’écoulement. Les conditions de lo-
calisation dans les milieux granulaires dépendent de la densité initiale, du type de chargement, et
des conditions de drainage du fluide interstitiel.
Suite à la mise en évidence sur le terrain [Mollema and Antonellini, 1996119] de zones loca-
lisées purement compactantes appelées bandes de compaction, un nouveau domaine d’étude s’est
ouvert récemment. Ces bandes, où la porosité est réduite à quelques pourcents, se développent
perpendiculairement à la contrainte principale compressive. Ce type de localisation a suscité, de-
puis quelques années un vif intérêt de la part des géomécaniciens et des géophysiciens. Peut-on
observer des bandes de compaction au laboratoire ? Peut-on suivre leur évolution par la technique




Cette thèse est construite en trois parties. Deux théories seront utilisées pour décrire une roche
poreuse : la théorie des milieux effectifs, où l’on passe d’un comportement microscopique à un
comportement macroscopique, et la théorie de la localisation, qui considère uniquement le com-
portement macroscopique de la roche. Ces deux théories sont rappelées dans la première partie.
Les roches sont des milieux poreux hétérogènes. leur comportement peut être modélisé par de
l’élasticité couplée à de l’endommagement. Une roche poreuse peut être vue comme une matrice
contenant des pores et des fissures ; dans ce cas les propriétés effectives seront des fonctions de la
porosité, de la densité de fissures et de leur orientation. Une autre approche consiste à modéliser la
roche comme un milieu granulaire ; dans ce cas, les propriétés effectives dépendront de la nature
des grains et des propriétés des contacts grain-grain. Ces deux approches font l’objet du cha-
pitre 1. Le chapitre 2 synthétise différentes études bibliographiques sur les grès poreux. Comme
tous les matériaux, une roche poreuse possède un domaine élastique : pour de faibles contraintes
moyennes effectives, le comportement de roche est fragile, et le domaine élastique fermé par un
modèle de Drucker-Prager. Pour des pressions moyennes plus importantes, la roche est ductile, et
l’enveloppe fermé par un modèle de CAP. Cependant des observations de terrain et les premières
expériences menées sur le grès de Bentheim [Klein et al., 200196] montrent que la déformation
de la roche sous des pressions moyennes importantes n’est pas homogène, mais localisée sous
forme de bande de compaction. D’un point de vue théorique, des modèles basés sur la théorie
de la bifurcation [Rudnicki et Rice, 1975145] et initialement construits pour prédire les bandes de
cisaillement ont été étendus à la prédiction des bandes de compaction et sont également rappelés
dans ce chapitre.
Dans la seconde partie, l’étude est focalisée sur la déformation du grès sous chargement iso-
trope (compaction homogène). Différentes expériences ont été menées sur le grès de Bleurswiller
(porosité initiale de 25%) au laboratoire de Géologie de l’ENS. Le dispositif expérimental est
présenté au chapitre 3. Pendant ces différentes expériences, les vitesses des ondes élastiques de
compression et de cisaillement, ainsi que la perméabilité, ont été mesurées pour différents états de
contrainte. Les vitesses élastiques sont sensibles à deux mécanismes en compétition : la compac-
tion du réseau poreux tend à augmenter les vitesses, alors que la fissuration tend à les diminuer.
Pendant la compaction cataclastique, l’effet de la fissuration est l’effet majeur. De plus, la me-
sure des vitesses élastiques permet d’estimer les coefficients élastiques effectifs. Aussi à partir
d’un modèle de milieu effectif, basé sur les travaux de [Kachanov, 199389] et [Shafiro and Ka-
chanov, 1997162], où le grès est modélisé comme une matrice contenant des pores ronds et des
fissures, nous avons pu quantifier l’évolution de l’endommagement, id est, la densité de fissures et
l’ouverture des fissures, au cours du chargement. Enfin, les observations expérimentales montrent
que la compaction cataclastique d’un échantillon sec ou saturé de fluide, est associée à une aug-
mentation du rapport Vp/Vs. Une telle observation n’est prédite par le modèle d’un milieu effectif
‘pores et fissures’ que dans le cas où la roche est saturée de fluide. Pour comprendre l’évolution du
rapport Vp/Vs pendant la compaction cataclastique d’une roche sèche, nous utilisons un modèle
de milieu granulaire. Cette étude sur la compaction homogène d’un grès poreux a fait l’objet d’un
article soumis à Journal of Geophysical Research et est présentée au chapitre 4.
Dans la troisième partie, nous nous intéressons à la compaction localisée des roches poreuses.
Une série d’expériences menée sur le grès de Bleurswiller montre que pour des pressions de confi-
nement inférieures à 30MPa, le comportement de la roche est fragile, id est, la roche développe
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des bandes de cisaillement. Le caractère dilatant de ces bandes est confirmé par l’observation des
échantillons déformés aux rayons X. Pour des pressions de confinement supérieures à 30MPa, le
comportement de la roche est ductile. Cependant, l’observation des échantillons après déformation
montre l’existence de bandes de compaction. Ces résultats prouvent que des bandes de compaction
peuvent être observées non seulement dans des grès homogènes en composition comme le grès
de Bentheim, mais aussi sur des grès hétérogènes (présence d’argile et de zones plus poreuses)
comme le grès de Bleurswiller. Des études microscopiques montrent que dans la bande de com-
paction, la porosité est inférieure à 5%, alors que dans le reste de la roche, la porosité reste proche
de 25%. La formation des bandes de compaction est associée à une chute drastique de la perméa-
bilité (environ un ordre de grandeur) : ces observations expérimentales confirment le fait qu’une
bande de compaction se comporte comme une barrière à l’écoulement. Cette étude a fait l’objet
d’un article publié dans International Journal of Rocks Mechanics et est présentée au chapitre 5.
Pour comprendre la formation des bandes de compaction, nous avons enregistré puis re-localisé
les émissions acoustiques au cours d’expériences menées sur le grès de Bleurswiller. Ces expé-
riences ont été effectuées au GeoForschungsZentrum de Potsdam dans l’équipe de G. Dresen. La
re-localisation des émissions acoustiques met en évidence la cinétique de la formation d’une bande
de compaction. Dans un premier temps différents amas d’événements se localisent au sein de ces
échantillons. Puis, à partir d’un ou plusieurs amas les émissions acoustiques se propagent dans une
direction perpendiculaire à la contrainte principale. L’initiation de ces amas est attribuée à l’hété-
rogénéité de la roche. En effet, des expériences sur le grès de Fontainebleau (un grès parfaitement
homogène) montrent que la localisation est initiée aux extrémités des échantillons, où la friction
entre la roche et les embases métalliques provoquent des concentrations de contraintes. L’étude
du suivi des émissions acoustiques pendant la formation des bandes de compaction dans le grès
de Bleurswiller a fait l’objet d’une publication acceptée par Journal of Geophysical Research. La
formation des bandes de compaction par les émissions acoustiques est présentée au chapitre 6.
Si dans le cas des grès la compaction est le résultat de l’effondrement de la structure poreuse et
de la rupture des grains de quartz et des joints de grains, les micro-mécanismes de la compaction
des carbonates sont plus compliqués. En effet, à la différence du quartz, la calcite a la propriété
de se déformer plastiquement à température ambiante (dislocations, maclage). La fissuration dans
les carbonates est donc moins importante que dans les grès. Au chapitre 7 nous présentons deux
études ; la première est une série d’expérience menées sur le calcaire de Sohnhofen et le marbre
de Carrara, et publiée dans Geological Society of London. La seconde concerne l’enregistrement
des émissions acoustiques pendant la rupture d’échantillons de marbre. La rupture est silencieuse,
très peu d’émissions acoustiques sont enregistrées. Ces résultats peuvent avoir des implications di-
rectes pour la compréhension des tremblements de terre silencieux ou des glissement aséismiques.











élastique des roches poreuses
Les roches sont des milieux poreux hétérogènes. Une roche peut être vue comme un matériau
polyphasé (association de minéraux dans la matrice, présence d’espace de vide). Comme pour le com-
portement des matériaux fragiles, le comportement des roches peut-être modélisé par de l’élasticité
couplée à de l’endommagement. Pour décrire ces matériaux complexes on utilise les théories des mi-
lieux effectifs, dans ce cas on cherche des propriétés élastiques équivalentes qui prennent en compte les
propriétés élastiques des différents constituants de la roche (minéraux et porosité) et de leur géométrie.
Nous rappellerons dans ce chapitre le principe de deux grandes familles de milieux effectifs :
– Tout d’abord, la roche peut être vue comme une matrice contenant des pores et des fissures,
dans ce cas les propriétés effectives seront des fonctions des propriétés élastiques de la matrice,
de la porosité, de la densité de fissure et de leur orientations, et de paramètres dit de saturation
si la roche est saturée d’eau. Ce sont par exemple les modèles de Kachanov, développés dans ce
premier chapitre et utilisés dans la seconde partie.
– La roche peut être également vue comme un milieu granulaire, dans ce cas les propriétés effectives
dépendent de la nature des grains, de leurs arrangements et des propriétés des contacts grain-
grain, c’est par exemple le modèle de Digby.
La présence d’eau dans la roche peut être prise en compte dans la première famille des milieux effectifs.
Il faut cependant noter que dans ce cas la théorie néglige les phénomènes d’écoulement locaux, les
modules élastiques correspondent donc à des modules effectifs ’haute fréquence’. Ce cas de figure est
donc différent du cas non-drainé traité par la poroélasticité, qui considère une masse de fluide constante
isobare à l’échelle du volume élémentaire représentatif, mais autorise les phénomènes d’écoulement
locaux. Dans le cas non-drainé les modules élastiques sont des modules ’basse fréquence’.
Ce chapitre est construit en trois parties :
– La première partie donne un rappel la théorie de l’élasticité et de la poroélasticité d’un matériau
homogène.
– Dans la seconde partie, une roche poreuse est modélisée comme une matrice homogène contenant
des fissures et des pores sphériques, cette partie donne les bases théoriques des modèles de
Kachanov.
– Enfin, en dernière partie, une roche poreuse est modélisée comme un milieu granulaire. Le modèle
de Digby, valide dans le cas sec, est rappelé.
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1.1. ÉLASTICITÉ ET POROÉLASTICITÉ D’UN MATÉRIAU HOMOGÈNE ISOTROPE
1.1 Élasticité et poroélasticité d’un matériau homogène isotrope
Les roches, comme les autre matériaux, possèdent un domaine de l’espace des contraintes à
l’intérieur duquel une variation des sollicitations n’entraîne qu’une variation de la déformation
élastique. La limite de ce domaine d’élasticité dépend de la nature de la roche (constitution mi-
néralogique, taille de grain, porosité) et de l’historique des états de contraintes appliquées sur la
roche. L’approche suivie ici est phénoménologique et s’inscrit dans le cadre de la théorie de la
thermodynamique.
1.1.1 Élasticité linéaire isotrope
Dans un milieu élastique homogène et pour des déformations infinitésimales, les tenseurs de
contrainte σ et de déformation ε sont reliés linéairement par la loi de Hooke :
σ = C : ε , (1.1)
C est le tenseur d’ordre 4 des modules élastiques. C est inversible, on note S = C−1 le tenseur
des déformabilités élastiques 1. Si le milieu est considéré comme isotrope, le tenseur C s’exprime
en fonction de deux modules indépendants. La relation (1.1) peut s’écrire plus simplement en






tr(σ) I , (1.2)






σkk δij , (1.3)
où δ est le symbole de Kronecker (vaut 1 si i = j et 0 sinon). Le cas où le milieu est élastique à
isotropie transverse est présenté en annexe A.1.
1.1.2 Potentiel élastique isotrope
Les modules élastiques introduits précédemment sont reliés directement au potentiel élas-








f représente l’énergie potentielle stockée par un solide déformé élastiquement. Dans le cas iso-





(1 + ν)tr (σ.σ)− ν(trσ)2] . (1.5)
Cette dernière expression sera souvent utilisée dans les modèles de milieux effectifs de Kacha-
nov88,89,90.
1Le tenseur S est également appelé tenseur de souplesse
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1.1.3 Propagation des ondes en milieu isotrope
L’expression des vitesses de compressions Vp et de cisaillement Vs est rappelé ici. Ces vitesses
peuvent-être mesurées pendant la déformation d’une roche (Partie 2 et 3 de cette thèse). En effet
la mesure de ces deux vitesses permet de déterminer deux modules effectifs ‘haute-fréquence’ (K
et G par exemple).
Dans des essais classiques de compression des roches (compression uniaxiale ou tri-axiale), le
matériau est soumis à un état de contrainte supposé statique : dans ce cas l’amplitude de la sollici-
tation est importante, et le temps d’application long. A l’inverse la mesure des vitesses élastiques
est de nature dynamique : le temps de sollicitation est court (haute fréquence) et l’amplitude du
signal faible, comparée au premier cas.
Une onde plane se propageant dans une roche crée une déformation ε = grad−→u où −→u est








= div(C : grad−→u ) , (1.6)
où ρ est la masse volumique du milieu étudié. Considérons un milieu élastique et isotrope : pour
une onde de compression (onde P ), le déplacement est selon l’axe Ox, donc −→u = ux(x, t)−→i .



















où K et G sont les modules d’incompressibilité et de cisaillement. Dans le cas d’une onde de







Si la masse volumique ρ est connue, la mesure des vitesses des ondes élastiques P et S donnent
directement accès à deux modules élastiques (K et G par exemple).
Pour des roches il faut cependant que la longueur d’onde soit suffisamment grande par rapport
aux diamètres des grains, des pores ou des fissures. Dans le cas des roches étudiées dans cette thèse
les vitesses Vp et Vs sont de l’ordre de 2 à 4 km/s, les longueurs d’ondes ultrasonores λ pour une
fréquence de f = 1MHz, sont donc de l’ordre (λ = V/f ) de 2 à 4mm. La taille des grains du
grès de Bleurswiller est de l’ordre de d = 200mm, on a bien d  λ, la condition précédente est
remplie.
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1.1.4 Élasticité linéaire dans un milieu transverse isotrope
Un milieu est élastique à isotropie transverse si ses caractéristiques d’élasticité sont identiques
par rapport à un axe. Un tel modèle est bien approprié pour des roches stratifiées. Il en est de
même pour une roche se localisant en formant des bandes de compaction, perpendiculaires à l’axe
principal de chargement. Si l’axe d’isotropie transverse est repéré par −→x3, le tenseur C s’exprime
en fonction de cinq constantes indépendantes :
C =

C11 C12 C13 0 0 0
C12 C11 C13 0 0 0
C13 C13 C33 0 0 0
0 0 0 C44 0 0
0 0 0 0 C44 0
0 0 0 0 0 C66











−ν12E1 −ν13E1 0 0 0
−ν12E1 1E1 −ν13E1 0 0 0
−ν13E1 −ν13E1 1E1 0 0 0
0 0 0 1+ν12E1 0 0
0 0 0 0 12G13 0
0 0 0 0 0 12G13

1.1.5 Propagation des ondes dans un milieu transverse isotrope
Dans le cas d’un solide isotrope transverse, les vitesses sont toujours symétriques par rapport
à l’axe de symétrie transverse. Les vitesses modes P , Sh, et Sv peuvent être dérivées de l’équation
(1.6). Les vitesses sont exprimées en fonction de l’angle θ, angle entre le vecteur d’onde et l’axe
de symétrie −→x3 [Mavko et al., 1994114] :
– mode quasi-P :
Vp(θ) =
(





– mode quasi-S ou SV :
VSv(θ) =
(
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avec M = [(C11 − C44)sin2θ − (C33 − C44)cos2θ)]2 + (C13 + C44)2sin22θ.
Par exemple, dans un essai tri-axial sur un échantillon cylindrique d’axe−→x3, les cinq constantes
élastiques peuvent être déterminées en mesurant les vitesses d’ondes de cisaillement et de com-
pression Vsh(90o), Vsv(90o), Vp(90o) (capteurs placés dans le plan (−→x2, −→x3)), la vitesse d’ondes
de compression Vp(0) (capteurs placés en tête et pied de l’échantillon), et une vitesse d’onde de
compression sur une trace diagonale Vp(45o).
1.1.6 La poroélasticité
1.1.6.1 Notion de contrainte effective
La notion de contrainte effective est une notion fondamentale en poroélasticité. On distingue
la contrainte moyenne P = 13 trσ et la pression de fluide Pp dans les pores. Dans le contexte d’un
milieu poreux connecté, saturé en fluide, l’élasticité linéaire est ‘généralisée’ par la poroélasticité
linéaire. Cette théorie est basée sur les travaux fondateurs de Biot16,17,18 et de Gassmann62, puis
a été reformulée par Rice and Cleary, 1976142. La pression effective est définie par la relation
linéaire :
P ′ = P − b Pp , (1.13)
où b est le coefficient de Biot. La pression effective n’est pas la pression différentielle définie par
Pd = P −Pp. Le coefficient de Biot vaut : b = 1−K/Ks oùKs est le module d’incompressibilité
du solide sans pore etK le module d’incompressibilité du squelette, ou module drainé, c’est-à-dire
de la roche avec pores. Puisque K ≤ Ks le coefficient de Biot b est un nombre sans dimension
inférieur ou égal à 1.
L’état de contrainte effectif σ′ est alors défini par :
σ′ = σ − bPpI . (1.14)
Il en découle que seule les contraintes normales sont affectées par la présence de fluide, les
contraintes de cisaillement restent inchangées.
1.1.6.2 Modules drainés et non-drainés
La présence de fluide dans l’espace poreux oblige à considérer deux types de comportement
élastique différents :
Le cas drainé (Pp constant) : la pression de fluide est constante dans la roche. Dans ce cas, le






(tr ε) I+ 2Gε− b Pp I , (1.15)
oùKd est le module d’incompressibilité drainé, et b le coefficient de Biot. Parce que l’on considère
la plupart du temps que le coefficient de Biot est constant et que la théorie linéaire, les modules
drainés sont les modules secs de la roche.
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Le cas non-drainé : la masse de fluide par unité de volume de rochem dans l’état de référence










Si la masse de fluide par unité de roche est constante, le dernier terme est nul. Ku est alors le
module d’incompressibilité non-drainé de la roche. Parce qu’au delà d’une fréquence d’excitation
critique fc le fluide n’a plus le temps de s’écouler, et donc l’équilibre isobare ne peut être atteint
dans le volume élémentaire représentatif, cette dernière relation n’est valide que pour un milieu
saturé basse fréquence.
1.2 Les modèles d’inclusions
La roche est composée d’un squelette solide et d’un espace poreux. La porosité peut être de
deux natures : une porosité de pore (φ ∼ 25%, dans le grès de Bleurswiller), et une porosité de fis-
sure (inférieure à quelques pourcents). L’approche suivie ici part de l’échelle microscopique pour
remonter vers l’échelle macroscopique en moyennant les propriétés sur un volume élémentaire
représentatif.
On appelle modules effectifsC∗ijkl les valeurs des modules élastiques d’un matériau homogène
dont le comportement élastique à l’échelle macroscopique serait le même que celui de la roche (fi-
gure 1.1) : les modules effectifs prennent en compte les propriétés élastiques des divers composant
et de leur géométrie.
a) Roche: matrice solide 
+ porosité (pores et fissures) 







FIG. 1.1 – a) Photographie prise au MEB, d’un grès de Fontainebleau après déformation : la roche
est composée de grains (squelette), d’une porosité de pores (en noir) et de fissures. b) Matériau
homogène ayant les mêmes propriétés élastiques que le grès vu en figure a).
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1.2.1 Encadrement des modules effectifs
Le modèle le plus simple est de négliger les interactions entre les hétérogénéités (perturbation
au premier ordre), est de chercher des bornes d’encadrement. Les premiers modèles sont dus à
[Voigt, 1889177] et [Reuss, 1929141]. Ils correspondent aux moyennes arithmétique et harmonique
des modules élastiques de chacune des N phases en présence dans le matériau. Ces modèles ne
font aucune hypothèse géométrique, ni sur la forme des inclusions, ni sur leur distribution. Cette
méthode ne permet que d’encadrer les modules élastiques effectifs. L’encadrement donné par ces
deux moyennes est d’autant plus fermé, que les contrastes entre les modules élastiques des diffé-
rentes phases est petit. Les bornes de [Hashin and Shtrikman, 196371] sont basées sur l’expression
des modules élastiques de milieux à inclusions sphériques et ellipsoïdales, et sont limitées aux
milieux isotropes et biphasés.
1.2.2 Théorie “auto-cohérente” et “différentielle auto-cohérente”
Des modèles plus sophistiqués prennent en compte la géométrie des inclusions, leur distribu-
tion et leur interaction. [Eshelby, 195749] a calculé les modules élastiques effectifs dans le cas
d’une matrice solide contenant une inclusion ellipsoïdale (Annexe A.2). [Walsh, 1965183] écrit les
modules élastiques effectifs dans l’hypothèse d’une distribution uniforme d’inclusions sphériques.
La théorie auto-cohérente a été développée dans le cas d’une distribution isotrope de fissures par
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FIG. 1.2 – Evolution de module d’Young effectif (Eo est le module d’Young de la matrice) pour
un milieu contenant des fissures orientées aléatoirement en fonction de la densité de fissures ρ.
La courbe AC est l’évolution prédite par la théorie auto-cohérente, DIFF par la théorie différen-
tielle auto-cohérente, NON-INT celle des modèles de Kachanov qui ne prend pas en compte les
interactions. Les barres verticales sont des simulations numériques [Kachanov, 199388].
[O’Connell and Budiansky, 1974125]. Cette théorie est basée sur les travaux de [Eshelby, 195749],
le champ de déformation d’une matrice contenant des inclusions ellipsoïdales est supposé equiva-
lent à une matrice contenant une inclusion. Cette méthodologie permet de prendre en compte
approximativement les effet d’interaction. Cette théorie prédit une forte réduction du module
d’Young en fonction de la densité de fissures ρ et un seuil critique pour lequel le module élastique
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effectif devient nul, pour une densité de fissure ρ ∼ 916 (courbe AC sur la figure 1.2). Cette densité
maximale de fissures est incohérente avec la théorie de la percolation 3D qui prédit des valeurs de
seuil de percolation mécanique pour une densité de fissures proche de 1 [Kachanov, 199388, Gué-
guen et al., 1997 69]. Le seuil de densité de fissures estimé par le modèle auto-cohérent résulte
d’une extrapolation du modèle au-delà de son domaine de validité. Ce modèle surestime la reduc-
tion du module élastique effectif pour une densité de fissures données.
La théorie différentielle auto-cohérente s’appuie sur un processus itératif, elle permet de mo-
déliser des solides biphasés, en ajoutant des inclusions les une après les autres. La n+1-ième in-
clusion est soumise aux interactions de la n-ième inclusion mais cet effet n’est pas comptabilisé
deux fois, comme dans le cas du modèle auto-cohérent. Contrairement à la théorie auto-cohérente,
ce modèle ne prédit pas de seuil pour lequel le module effectif est nul (courbe DIFF sur la figure
1.2). Étant donné que les inclusions sont ajoutés incrémentalement, ce modèle peut modéliser des
pores ou des fissures, ou un mélange de pores et fissures [Le Ravalec and Guéguen, 1996108].
Cependant les modules effectifs dependent de l’ordre dans lequel les inclusions sont prises en
compte. Pour palier ce problème, il est possible de faire différentes simulations numériques avec
le même nombre et types d’inclusions, mais placées dans un ordre différent. En pratique [Le Rava-
lec and Guéguen, 1996108] ont montré qu’une centaine de simulations était suffisante pour obtenir
une solution convergente. Les prédictions de ce modèle sont cohérentes sauf dans le cas où le
facteur de forme devient trop petit108.
Au cours de cette thèse nous avons choisi d’utiliser les modèles de Kachanov88,89,90 pour ca-
ractériser un milieu constitué de fissures et de pores. Ces modèles ont l’avantage de donner des
expressions littérales assez simples pour les modules élastiques. Ils sont basés sur la déforma-
tion additionnelle due à une fissure ou à un pore, puis extrapolés à une population de fissures,
ou de pores. Les résultats de [Sayers et Kachanov, 1995153, Schubnel et al., 2003157] montrent
que l’approximation simple consistant à ignorer les interactions est très satisfaisante, au-delà de
ce qui pourrait être attendu. La raison est que les interactions entre fissures se compensent très
largement. Les effets d’amplification dus aux extrémités de fissure et des effets d’écrans dus aux
champs de contrainte au-dessus et en-dessous des fissures se neutralisent si toutefois les centres
des fissures sont répartis aléatoirement. [Kachanov, 199388] avait également mis cette observation
en évidence, la figure1.2 montre que l’évolution du module d’Young effectif prédit par un mo-
dèle de fissure plates (2D) au premier ordre (courbe NON-INT) est en très bon accord avec des
simulations numériques (barres sur la figure1.2).
1.2.3 Introduction au modèle ‘pores ronds et fissures circulaires’
Kachanov88,87,88 a développé des modèles pour différentes géométries de fissures, de pores,
pour des distributions des centres de fissures aléatoires ou non. Pour quantifier l’endommagement
dans les roches poreuses sous un chargement hydrostatique, nous avons choisi de modéliser la
roche comme un milieu contenant des pores sphériques et des fissures circulaires (figure 1.3). Le
modèle développé ci dessous est en trois dimensions. Nous faisons les hypothèses que les centres
des fissures sont disposée aléatoirement, et que la matrice est isotrope élastiquement - ce qui est
valide dans notre cas, car le modèle sera utilisé dans le cas d’un chargement hydrostatique, et la
roche ne montre pas d’anisotropie initiale due à un éventuel litage.
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Les fissures sont modélisées en trois dimensions par des disques de rayon c (figure 1.3-b) ;
en 2D les fissures sont modélisées par des segment de demi-longueur c. La densité de fissures,














où ci est le rayon de la i-ième fissure, et N le nombre de fissures dans le volume élémentaire
représentatif (VER) V en 3D, ou dans l’aire élémentaire représentative A en 2D.
Les pores sont supposés sphériques (figure 1.3-c) - représenté par des disques en 2D - on définit


















où ai est le rayon du i-ième pore, etM le nombre de pores dans le volume élémentaire représentatif



















FIG. 1.3 – a) Vue en plan du modèle d’un milieu 3-D contenant des fissures circulaires (b) de
rayon c de normale −→n et des pores sphériques (c) de rayon a.
Le modèle se construit en trois étapes : on considère le cas d’un milieu fissuré, puis le cas d’un
milieu ne contenant que des pores, enfin le cas d’un milieu contenant un mélange de pores et de
fissures.
1.2.4 Modélisation d’un milieu fissuré
En supposant pour simplifier que la roche de départ est compacte et isotrope, que ses caractéris-
tiques élastiques peuvent être définies par les 2 constantes Eo, module d’Young, et νo, coefficient
de Poisson, il est possible de relier les constantes élastiques effectives à la densité de fissuration.
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Pour ce faire, examinons d’abord le cas d’une fissure isolée.
1.2.4.1 Perturbation due à une fissure isolée
D’après [Kachanov, 199388], on peut exprimer ici la déformation additionnelle due à une fis-
sure en fonction du tenseur de déformabilité d’une fissure. Le champ de contrainte dû à une onde
élastique crée une déformation additionnelle qui n’existerait pas en l’absence de fissure. Dans le
cas idéal envisagé, la déformation est réversible car il n’y a ni friction ni propagation de la fis-
sure. L’existence de cette déformation due à la fissure signifie que les modules élastiques sont plus
faibles ou encore que les déformabilités plus grandes. La discontinuité de déplacement de part et




u1 − →u2 , (1.19)
où →u1 est le vecteur déplacement d’un point sur la première face de la fissure et
→
u2 celui d’un point
sur la seconde face. D’où, pour la déformation additionnelle due à une fissure de surface S dans







b > ⊗−→n +−→n⊗ <−→b >
)
, (1.20)
où−→n est le vecteur unitaire normal (figure 1.3-b) à la fissure, et <−→b > la discontinuité de déplace-
ment moyennée sur la surface de la fissure. La déformation totale, dans un volume représentatif V ,
d’un solide élastique (de déformabilité So) soumis à un état de contrainte σ à l’infini et contenant
une fissure de surface S s’écrit ainsi :
ε = So : σ +∆ε . (1.21)
D’après [Kachanov, 199388], il est possible d’introduire le tenseur de déformabilité B d’une fissure
(appelé tenseur COD). B relie le vecteur de discontinuité de déplacement <−→b > au vecteur traction−→






B est un tenseur symétrique du second ordre. Il dépend de la forme et de la taille de la fissure. B
est diagonal pour une fissure circulaire dans un milieu isotrope [Kachanov, 199388]. Dans le cas
d’une fissure isolée dans une matrice élastique infinie soumise à un champ de contraintes uniforme
σ, on a
−→




(−→n ⊗B⊗−→n )︸ ︷︷ ︸
∆S
: σ . (1.23)
∆S représente la déformabilité additionelle due à une fissure. Le potentiel élastique défini par




σ : ε =
1
2
σ : (So : σ +∆S : σ) = fo +∆f . (1.24)
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fo est le potentiel élastique de la matrice sans fissure, donnée par la relation 1.5 et ∆f le potentiel
élastique due à la présence d’une fissure.











où l’on rappelle que −→n est le vecteur unitaire normal à la fissure et S est la surface de la
fissure (figure 1.3-b), V le volume représentatif et B le tenseur de déformabilité de la fissure.
L’équation (1.25) est valide pour une distribution d’orientation des fissures quelconques et pour
des formes de fissures circulaires, aussi bien qu’elliptiques.
1.2.4.2 Écriture du tenseur B pour une fissure circulaire
Le tenseur B est connu pour des fissures circulaires (et elliptiques) dans le cas 3D [Kacha-
nov, 199388]. Dans le repère (−→n ,−→t ,−→s ), où −→t et −→s sont deux vecteurs unitaires tangents à la
fissure, le tenseur de déformabilité B est un tenseur diagonal, possédant deux composantes indé-
pendantes, BN et BT . On a :







1− νo/2 , (1.27)
où Eo et νo sont respectivement les modules d’Young et de Poisson de la matrice sans fissure.
Les déformabilités normale et tangentielle de la fissure ne sont pas égales, il en résulte que si l’on
applique une charge uniforme de direction quelconque à la fissure, le vecteur déplacement n’est
pas colinéaire à la force appliquée.




En remarquant que −→n ⊗−→n +−→t ⊗−→n +−→s ⊗−→s = I, le tenseur B peut être exprimé dans le cas













Le premier terme (faisant intervenir l’identité) correspond à une déformation de la fissure circu-
laire colinéaire à la traction appliquée à la fissure, le second terme caractérise la déviation.
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Cas où la fissure est remplie de fluide compressible
Dans la configuration de la figure1.3, la fissure est modélisée par un disque de rayon c et
d’épaisseur moyenne w (avec w  c), qui représente l’ouverture de la fissure. On définit le facteur





le volume de la fissure est donc pic3ζ. Lorsque l’on applique une contrainte sur la fissure, elle se
déforme élastiquement, et crée une variation de pression du fluide ∆pf à l’intérieur de la cavité.
On suppose que le volume du fluide est constant. Cette hypothèse correspond au cas ou le fluide
n’a pas le temps de s’écouler entre différentes fissures, il correspond à un cas “saturé haute fré-
quence” [Schubnel et al., 2003157]. Il est donc approprié pour le cas où la fissure est déformée
par une onde élastique de compression (dans les différentes expériences présentées en deuxième
et troisième parties la fréquence de l’onde de compression est de l’ordre du MHz).
Le problème revient donc à additionner la déformation de la fissure sous un chargement σ sans
fluide à une déformation créée par la pression de fluide pf .
La fissure est supposée très mince, w  c, la variation de volume est donc essentiellement due
à la variation de l’ouverture de la fissure w (pas de propagation de la fissure). De plus la variation











où Vf et w sont respectivement le volume et l’épaisseur de la fissure.
Si le fluide est compressible et sa masse constante, l’expression de la pression du fluide (dans







où ρf est la densité du fluide initiale et Kf le module d’incompressibilité du fluide.
Le déplacement suivant la normale de la fissure bn est due à la somme de la traction −→n .σ.−→n
(cas sans fluide) et de la traction ∆pf due au fluide, d’où :
∆bn = BN (−→n .σ.−→n +∆pf ) (1.33)
La combinaison des équations (1.31) (1.32) et (1.33) donne l’expression de la pression du




−→n .σ.−→n . (1.34)





où β = 16(1−ν
2
o )
3pi . L’ordre de grandeur de δ est donné par le rapport entre deux modules élastiques,
Eoζ , et Kf . Le premier est en quelque sorte le module qui caractérise l’incompressibilité de la
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fissure et est égal au module d’Young de la matrice Eo multiplié par le facteur dû à l’aplatissement
de la fissure ζ : une fissure résiste mal en compression. Le second est le module du fluide Kf : s’il
est élevé, comme dans le cas d’un liquide, δ sera très faible alors que s’il est faible (cas d’un gaz),
δ sera élevé.
On peut donc écrire le nouveau tenseur de déformabilité B équivalent à une fissure en présence
de fluide : BT n’est pas affecté par le fluide, et la composante normale équivalente BN s’écrit en


















En utilisant l’équation (1.26), le tenseur de déformabilité a pour une fissure circulaire peut



















où l’on rappelle que h est un facteur géométrique, δ représente le couplage entre contrainte
et saturation du fluide : pour un fluide très compressible (comme l’air) δ  1 et l’équation
(1.37) est identique à l’equation (1.29).
aon retrouve ici une expression corrigée [Schubnel, 2002 156] de l’equation (6.75) trouvée par Kacha-
nov, 1993 88
1.2.4.3 Perturbation due à une population de fissures
A ce stade, l’étape fondamentale suivante consiste à passer d’une fissure isolée à une popula-
tion de fissures. [Kachanov, 199388] montre que les interactions de fissures peuvent être négligées
dans deux cas de distribution : dans le cas de fissures parallèles tant que les fissures sont assez
loin les unes des autres, et dans le cas d’une distribution aléatoire des centres de fissure, où les
interactions se compensent les unes les autres. [Kachanov, 199388] estimait que l’hypothèse de
non-interaction restait valable pour des densités faibles (< 0.5), les résultats de [Sayers et Kacha-
nov, 1995153, Schubnel et Guéguen, 2003158] montrent que le champ de validité est plus large, le
résultat reste vrai jusqu’à des densités proche de l’unité.
La situation est alors celle d’un milieu effectif traité selon le schéma de Mori-Tanaka (MTS),
c’est-à-dire d’un milieu contenant des fissures placées dans un champ effectif obtenu par une
moyenne volumique. Dans le cas de fissures ou de cavités, le champ de contrainte effective dans




1− p σ (1.38)
Dans le cas où la porosité est une porosité de fissures, lorsque le milieu est sec alors p = 0, et
36
1.2. LES MODÈLES D’INCLUSIONS
lorsque le milieu est saturé de fluide p ' 0. Dans les deux cas, σs = σ, le champ effectif est le
champ non perturbé, ce qui revient à dire que les interactions se compensent.
Considérons une distribution de N fissures (de rayon c) par unité de volume, le potentiel
élastique d’un tel milieu s’obtient en additionnant la contribution de chaque fissure. A partir de















σ : ∆S : σ . (1.39)
∆S représente la déformabilité additionelle due aux fissures.
Les fissures sont circulaires (Si = pi(ci)2), et l’expression de B est donnée par l’équation






























(c3−→n ⊗−→n ⊗−→n ⊗−→n )i (1.42)
α est le tenseur de densité de fissures introduit par [Kachanov, 198085]. La trace de ce tenseur est
égale à la densité totale de fissures ρ = trα. B est un tenseur qui dépend du moment de quatrième
ordre de la distribution de fissures, il est directement lié au paramètre de saturation δ par le terme
entre crochets. Par abus de langage il peut être appelé “tenseur de saturation” [Schubnel, 2002156].
Si le fluide est de l’air, δ  1, le terme entre crochet se réduit à νo/2, et la contribution de ce
tenseur pour une roche sèche est petite.
La dernière étape est de considérer une distribution de fissures. [Kachanov, 199388] étudie le
cas de fissures parallèles ou de fissures orientés aléatoirement. Considérons une distribution en




I et B =
1
15
ρ(I⊗ I+ 2J) . (1.43)
2I est le tenseur unitaire de second ordre, et J = (δikδjl+δilδjk)−→ei ⊗−→ej ⊗−→ek⊗−→el cf Annexe B de Shafiro and Ka-
chanov, 1997 162.
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A partir de (1.40) et (1.43), on peut alors exprimer le potentiel ∆f due à une population de
fissures circulaires orientées aléatoirement, avec l’hypothèse de non-interaction,


















où l’on rappelle que h est un facteur géométrique, et δ représente le couplage entre contrainte
et saturation du fluide : pour un fluide très compressible (comme l’air), δ  1.
1.2.4.4 Modules effectifs
Une expression des modules effectifs K,G, et E se dérive3 directement du potentiel élastique,




(1 + νo)tr (σ.σ)− νo(trσ)2
]
. (1.45)
Pour un milieu fissuré :
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On retrouve ici une expression corrigée des équations (6.73) de [Kachanov, 199388]. Les modules
effectifs K et G sont des fonctions des constantes élastiques de la matrice, d’un paramètre de
saturation, et de la densité de fissures.
1.2.5 Modélisation d’un milieu poreux
On suppose maintenant que la roche est constituée uniquement de pores sphériques (sans fis-
sures). Les caractéristiques élastiques de la matrice solide sont définies par Eo, module d’Young,
et νo, coefficient de Poisson. Il est alors possible de relier les constantes élastiques effectives aux
constantes élastiques de la matrice solide et à la porosité p.
3La relation (1.45) est vraie pour tout champ de contrainte, donc vraie pour des champs de contrainte particuliers :





















5 on obtient K, res-
pectivement G, et E
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FIG. 1.4 – Cas d’une inclusion sphéroidale (tenseur d’élasticité Ci) dans une matrice (tenseur
d’élasticité Co).
1.2.5.1 Perturbation due à une cavité isolée
Selon ici [Kachanov, 199389] et [Shafiro and Kachanov, 1997162], on peut exprimer la défor-
mation additionnelle due à une cavité en fonction du tenseur de déformabilité de la cavité selon la
théorie d’Eshelby (rappelée en annexe A.2). Comme pour un milieu fissuré, le champ de contrainte
dû à une onde élastique crée une déformation additionnelle réversible qui n’existerait pas en l’ab-
sence de cavité. Les modules élastiques vont être plus faibles du fait de cette déformation addi-
tionnelle. On considère dans un premier temps une inclusion sphéroïdale (figure 1.4) en notant
−→e1 ,−→e2 ,−→e3 les directions, et a1, a2, a3 les demie longueurs de l’axes, le volume de l’inclusion est
donc Vincl = 4pi3 a1a2a3.
Hypothèses
1. On se place en contrainte homogène, c’est à dire qu’il existe une relation linéaire entre la
contrainte à l’infini Σ et la contrainte locale σ telle que,
σ = G : Σ . (1.48)
2. On suppose une fraction d’inclusions faible.
A partir de ces hypothèses, on montre alors que la déformabilité totale dans la matrice s’écrit,
comme dans le cas d’une fissure isolée (1.20), comme une somme de la déformabilité dans la
matrice plus une déformabilité additionnelle,
S = So +∆S (1.49)
La déformabilité additionnelle peut s’écrire sous la forme [Bornert et al. 2000] :
∆S = −Vincl
V
[So : Toi : So] , avec Toi = [Ci − Co] : Ai , (1.50)
où Vincl est le volume de l’inclusion, V le volume élémentaire représentatif, Ci est le tenseur
d’élasticité de l’inclusion, et le tenseur Ai, la solution du problème de l’inhomogénéité d’Eshelby
(Annexe A.2).
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Cas où l’inclusion est vide
Si l’inclusion est vide alors Ci = 0. Dans ce cas l’équation 1.50 se simplifie,





]−1 : So , (1.51)
où Eio est le tenseur d’Eshelby qui dépend de la géométrie et de l’orientation de la cavité, et des
caractéristiques élastiques de la matrice.
La déformation totale d’une matrice contenant une cavité peut donc s’écrire sous la forme :
ε = εo +∆ε = εo +
Vincl
V
((J− Eio)−1 : So)︸ ︷︷ ︸
H
: σ . (1.52)
H est un tenseur d’ordre 4, et représente la déformabilité additionnelle due à une inclusion sphé-
roïdale. 4
Comme pour une fissure circulaire, on peut écrire le potentiel élastique d’une matrice conte-
nant une inclusion,
f = fo +∆f avec ∆f =
1
2
σ : H : σ , (1.53)
où l’on rappelle queH est le tenseur de déformabilité d’une inclusion sphéroïdale et s’exprime
en fonction notamment du tenseur d’Eshelby Eio.
Écriture du tenseur H pour une inclusion sphérique
Le tenseur d’Eshelby Eio est donné en annexe A.2 dans le cas d’une inclusion sphérique, on
peut donc calculer les composantes du tenseur H à partir de (1.52).







2(7− 5νo) [10(1 + νo)J− (1 + 5νo)I⊗ I] . (1.54)
Cas où l’inclusion est remplie de fluide
Si l’inclusion est remplie de fluide, alors
Ci = Kf I⊗ I ,
où Kf est l’incompressibilité du fluide. L’action du fluide sur la matrice est isotrope, et le coeffi-
cient de cisaillement effectif G n’est pas affecté.
A partir de l’équation (1.50), il est possible de montrer que la déformation additionnelle d’une
inclusion sphérique saturée d’eau s’écrit comme la somme de la déformation additionnelle due à
4Écrire que H représente la déformabilité additionnelle propre à l’inclusion est un abus de language, en effet comme
le montre l’equation 1.52, H est également fonction de la déformabilité de la matrice So.
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l’inclusion sèche, et d’un terme lié à la présence d’eau :









I⊗ I . (1.56)





où δs s’exprime en fonction de l’incompressibilité du fluide Kf , l’incompressibilité de la matrice








Kincl avec Kincl =
Eo
9(1− νo)/2 . (1.58)
L’ordre de grandeur de δs est donné par le rapport entre l’incompressibilté de l’inclusion d’une
part et la difference entre l’incompressibilité du fluide et de la matrice d’autre part : si le module
du fluide est faible (cas d’un gaz) alors le coefficient δs sera très grand.
A partir de ces deux dernières équations, on peut donc écrire le nouveau tenseur de déforma-




















où l’on rappelle δs compare l’incompressibilité d’une inclusion sphérique à la différence entre
l’incompressibilité du fluide et de la matrice : pour un fluide très compressible (comme l’air)
δs  1 et l’équation (1.59) est identique à (1.54).
1.2.5.2 Perturbation due à plusieurs inclusions sphériques.
Dans un premier temps on néglige les interactions entre les inclusions. Si on considère que le
volume représentatif V est constitué de N inclusions, le potentiel élastique s’obtient en addition-










: σ . (1.60)
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Comme pour les fissures circulaires, le potentiel élastique dû à une population d’inclusions
sphériques s’exprime en fonction uniquement de la porosité p, des caractéristiques élastiques
de la matrice (Eo, νo) et du champ de contrainte σ.
Les modules effectifs (K,G, et E) se dérivent directement du potentiel élastique, avec :




(1 + νo)tr (σ.σ)− νo(trσ)2
]
. (1.62)
On obtient pour un milieu poreux (inclusions sphériques) :
Ko
K










= 1 + p
15(1− νo)
7− 5νo . (1.63)
Prise en compte des interactions entre cavités
Comme pour le cas d’une population de fissures, nous nous plaçons selon le schéma de Mori-
Tanaka (MTS). Si les centres des inclusions sont distribués de manière isotrope, on peut exprimer le
champ de contraintes effectif dans la matrice σs en fonction du champ de contraintes non perturbé
et d’un terme correctif dû aux intéractions [Bornert et al, 2000] :
σs =
[
J− p(Pio : Tio)
]−1 : σ , (1.64)
où p est la porosité, et Tio définit en annexe A.2. Dans un milieu sec, et en posant νo = 0.2,
l’expression 1.64 se réduit à :
σs =
1
1− pσ , (1.65)
Dans le cas limite où p tend vers 1 la contrainte effective σs tend vers 0. Le schéma de Mori-
Tanaka est valide pour des porosités allant jusqu’à 30%. Pour prendre en compte les interactions
entre les cavités, il suffit simplement de remplacer σ par (1 − p)−1σ dans la formulation de la
déformabilité additionnelle due à une cavité ∆ε = H : σ. On peut alors obtenir le potentiel
élastique ∆fholeint à partir du potentiel élastique dû à une population de cavité sans interaction
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7− 5νo . (1.67)
Cas où les inclusions sont saturées de fluide
Dans le cas où les inclusions sont saturées de fluide, la relation (1.65) n’est plus valide. Le
coefficient correcteur sera toujours (1 − p) pour le module de cisaillement G (la présence d’eau
n’affecte pas ce coefficient). Pour le module d’incompressibilité K, et du fait qu’une inclusion
saturée de fluide est moins déformable qu’une inclusion vide, le coefficient correcteur pour la
prise en compte des interactions Γ est plus grand que le coefficient (1− p) trouvé dans le cas d’un
milieu sec, (et 1 ≥ Γ ≥ (1 − p)). Dans les grès étudiés la porosité est de l’ordre de 20%. Aussi,
dans le cas d’un milieu saturé de fluide, les interactions entre les cavités seront négligées. Cette
hypothèse sera validée par les résultats expérimentaux. L’eau joue un rôle d’écran vis à vis des
interactions. Les modules effectifs d’un milieu saturé seront donc ceux déterminés par la relation
(1.63).
1.2.6 Modélisation d’un milieu de pores et fissures
Comme il est montré sur la figure 1.1, un grès poreux est constitué de fissures et d’inclusions.
La dernière étape consiste à associer les modèles d’un milieu fissuré et d’un milieu constitué
d’inclusions. Si on néglige les interactions, le potentiel élastique dû à une population de fissures et
d’inclusion est la somme des potentiels dus aux fissures et aux inclusions,
∆fnon−int = ∆fholenon−int +∆f
crack
non−int . (1.68)










Notons que cette formulation est asymétrique, en effet la porosité de pore affecte le potentiel dû
aux fissures, mais les fissures n’affectent pas le potentiel dû aux inclusions.
Si le milieu est saturé de fluide, les interactions sont négligées, et
∆fnon−int ' ∆fint . (1.70)
Le cas d’un milieu sec contenant des pores sphériques et des fissures circulaires (‘penny-
shaped’) est traité par [Kachanov, 199389]. Il est ici étendu au cas d’un milieu saturé de fluide,
ce dernier modèle est différent du modèle de pores et fissures donné par [Shafiro and Kacha-
nov, 1997162], dans le sens où [Shafiro and Kachanov, 1997162] a modélisé une fissure comme un
ellipsoïde, alors qu’ici nous avons préféré garder un modèle de fissures circulaires. Ce choix a été
orienté par le fait que les modèles de fissures circulaires se sont montrés de très bon modèles (voir
[Schubnel et al., 2005159, Schubnel et al., 2006160, Benson et al., 200511] ). Les petites variations
dues à la forme exacte données aux fissures sont négligeables comme l’a montré Kachanov.
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1.2.6.1 Modules effectifs d’un milieu poreux et fissuré dans le cas sec
Les modules effectifs d’un milieu effectif constitué d’inclusion sphériques et de fissures circu-
laires, dans le cas sec, se dérivent des équations (1.69), (1.59), (1.44) et (1.68). Dans ce cas, les
































7− 5νo . (1.72)
Les modules effectifs K et G, dans le cas d’un ‘modèle inclusions sphériques + fissures
circulaires’ (milieu sec) sont donc des fonctions de la porosité p, de la densité de fissures ρ,
des constantes élastiques de la matrice (νo et Eo), et d’un paramètre h lié à la géométrie de la
fissure.
1.2.6.2 Modules effectifs d’un milieu poreux et fissuré dans le cas saturé
Dans ce cas les interactions sont négligées, les modules effectifs d’un milieu effectif constitué
d’inclusion sphériques et de fissures circulaires, dans le cas saturé, se dérivent des équations
(1.70), (1.59), (1.44) et (1.68). On obtient alors :
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Les modules effectifs K et G, dans le cas d’un ‘modèle inclusions sphériques + fissures
circulaires’ (milieu saturé) sont donc des fonctions de la porosité p, de la densité de fissures
ρ, des constantes élastiques de la matrice (νo et Eo), et d’un paramètre h lié à la géométrie de
la fissure. Il sont également fonctions des paramètres de saturation δ et δs.
Le comportement de ce modèle ‘inclusions sphériques + fissures circulaires’ (évolution des
modules effectifs en fonction de la porosité et de la densité de fissures) sera développé dans la
partie compaction homogène des roches poreuses (deuxième partie de cette thèse). En effet, il sera
utilisé pour quantifier l’endommagement ρ de la roche sous des chargements hydrostatiques (sec
et mouillé), le module effectif G est dérivé de la mesure des vitesses de cisaillement. Le module
K étant quant à lui dérivé d’une combinaison des vitesses de cisaillement et de compression.
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1.3 Les modèles granulaires
Dans la partie précédente, nous avons considéré une roche poreuse, comme une matrice conte-
nant des inclusions sphériques et des fissures circulaires. Cependant, une roche poreuse, faiblement
consolidée ou non consolidée, peut être également modélisée comme un assemblage de grains, où
les propriétés des contacts grain-grain vont jouer un rôle fondamental. Le calcul des propriétés
élastiques effectives d’un assemblage granulaire se fait en deux étapes : la première étape consiste
à modéliser le contact élastique entre deux grains, puis, dans un deuxième temps, il convient de
passer des propriétés élastiques entre deux grains à un assemblage de grains. Nous faisons l’hypo-
thèse que les contacts grain-grain sont élastiques : dans ce cas, les propriétés élastiques d’une roche
poreuses peuvent-être vues comme un réseau de ressorts élastiques, chaque ressort modélisant un
contact grain-grain.
1.3.1 Théorie de Hertz
Dans sa théorie du contact, reprise par [Johnson, 198083] Hertz étudie le contact entre une
sphère de rayon R et un plan (voir figure 1.5 a)). Il montre alors que le contact entre les deux







où νs et Es sont respectivement le coefficient de Poisson et le module d’Young du grain, et F
la force appliquée. Si le contact est entre deux sphères de rayon R1 et R2, la relation précédente
reste valide, en prenant un rayon moyen R obtenu par une moyenne harmonique, i.e., 1/R =












FIG. 1.5 – a) Contact Hertzien d’une sphère sur un plan. b) Contact hertzien sphère sur sphère. c)
Au contact le déplacement relatif suivant la normale au contact est 2δn .
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(1− 2νs)Fo . (1.77)
Le déplacement normal au contact du centre de la sphère par rapport au centre du contact est
δn = a2/R, la raideur normale Dn du contact peut alors être déterminée [Johnson, 198083] :
Dn = ∂F∂δn , et :
Dn =
2Gsa
1− νs , (1.78)
où Gs est le module de cisaillement du grain.
Le modèle de Mindlin considère une force tangentielle additionnelle T . Ce modèle est celui
de la figure 1.5, auquel une force T tangentielle est superposée. Mindlin fait l’hypothèse qu’il n’y
pas de glissement dans la zone de contact, il est alors possible d’estimer la raideur tangentielle
Dt = ∂T∂δt :
Dt =
4Gsa
2− νs , (1.79)
où δt est le déplacement tangentiel du centre de la sphère par rapport au centre de la zone de
contact.
1.3.2 Modules élastiques – Modèle de Digby
[Digby, 198139] considère un milieu poreux homogène, isotrope, et formé par des grains mo-
délisés par des sphères de même rayon et de mêmes propriétés élastiques, disposées aléatoirement
dans un volume V . Le rayon des grains est supposé petit devant la taille du milieu effectif. Les
sphères sont en contact les unes avec les autres, et le contact est supposé plan et circulaire. Avant
le chargement, le rayon de contact est noté b. Au contact, il n’y a pas de glissement ; en dehors
du contact la sphère est parfaitement lisse. Lorsque l’on applique une pression hydrostatique les
sphères se déforment de telle manière que la surface de contact entre chaque sphère augmente. Les
contacts restent circulaires, et ont tous un nouveau rayon noté a. Par conséquent a ≥ b, et a et b
restent très petits par rapport au rayon des sphères R.
Le modèle de Digby est construit en deux étapes. La première calcule Dn et D∗t à partir de
l’hypothèse ci dessus :
Dn =
2Gsa





La seconde étape utilise ces valeurs dans un calcul de propriétés effectives d’ensembles de sphères.










D∗t ) , (1.80)
où p est la porosité,C le nombre de coordination. Les modules effectifs sont fonctions des raideurs
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normaleDn et tangentielleD∗t . Les relations (1.80) montrent que les propriétés élastiques sont des
fonctions des paramètres intrinsèques au grain, mais aussi des propriétés des contacts (porosité,
nombre de coordination, géométrie du contact initial (rayon b)), géométrie du contact à un état





















































où ρs est la densité intrinsèque au grain.
Plusieurs cas limites découlent de ce modèle : (1) le cas b = 0 signifie qu’il n’y a pas contact
initial, c’est le cas idéal d’un assemblage de sphère parfaitement lisse, (2) si b = a, on retrouve
les expressions de Hertz-Mindlin (pas de glissement au contact sphère-sphère, les contacts sont
‘parfaitement rugueux’). Il reste que la difficulté majeur du modèle de Digby est l’estimation des
paramètres a et b.









(2− νs) + 4(1− νs)
a
b
(2− νs) + 3(1− νs)
. (1.83)























a/b= 1 000 000
FIG. 1.6 – Evolution du rapport Vp/Vs en fonction du coefficient de Poisson intrinsèque au grain,
et en fonction du rapport a/b.
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)2 − 1] (1.84)
Un des résultats remarquables du modèle de Digby est que le coefficient de Poisson est fonc-
tion uniquement des paramètres intrinsèques du grain (νs) et du rapport a/b. Il ne dépend pas de
la porosité ou du nombre de coordination.
La figure 1.6 indique que le coefficient de Poisson ou le rapport Vp/Vs dans un roche po-
reuse sèche augmentent avec la pression de confinement. En effet pour une valeur de b donnée a
augmente avec la pression. Cette dépendance du rapport Vp/Vs a été observé en laboratoire (voir
[Mavko et al., 1994114]), mais cette augmentation est plus faible que celle prédite par le modèle.
Nous verrons dans la partie 2 qu’il existe cependant un cas où le modèle de Digby semble bien
adapté aux données expérimentales.
1.3.3 Les modèles de Walton et Brandt
[Walton, 1987184] considère comme Didgy un ensemble de sphères de même propriétés élas-
tiques et de même rayon, les sphères sont disposées aléatoirement dans un volume V . Il simplifie
le problème de Digby en supposant que les contacts initiaux sont nuls (b = 0) (sphère parfaite-
ment lisse), ce qui revient à étudier un sable non consolidé. Les équations des vitesses sont donc
celles données en équation (1.82), en posant b = 0. Le point intéressant dans son article est le
lien entre la force aux contacts entre grains F et la pression effective appliquée sur la roche. Ainsi







où P ′ est la pression effective appliquée sur la roche.
FIG. 1.7 – Modèle de [Brandt, 195528] .
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Modèle de Brandt
La relation entre la force de contact entre deux grains F , en fonction de la pression de confi-
nement peut être comparé à la relation donnée par [Brandt, 195528]. A la différence du modèle de
Walton, le modèle de Brandt consiste en un arrangement approximativement fractal de sphères qui
ont les mêmes propriétés élastiques : le milieu est d’abord constitué de sphères de même rayon,
puis le vide subsistant est occupé par un empilement aléatoire de sphères de rayon très inférieur
et ainsi de suite (figure 1.7). Dans ce cas l’effort grain-grain F peut être exprimé en fonction de la
pression effective P ′ et :
F = 8.1p3/2R2oP
′ (1.86)
où Ro est le rayon des sphères les plus grandes.
L’expression de Brandt est plus simple que l’expression donnée par le modèle de Walton. Ce
dernier modèle a le désavantage de représenter une distribution de la taille des grains dans une
roche de manière irréaliste.
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Annexe A : La théorie d’Eshelby
A.1 Inclusion d’Eshelby
Considérons une inclusion i, à l’intérieur d’une matrice homogène, infiniment étendue, de
tenseur d’élasticité Co. Le matériau est à l’état initial naturel sauf dans une inclusion, où règne un
champ de polarisation uniforme p (cf. figure 1.8 a)). On impose des déplacements nuls à l’infini.
La solution du problème satisfait le système d’equations suivant :
– en l’absence de force de volume : divσ = 0 ;
– hors de l’inclusion : σ = Co : ε ;
– dans l’inclusion : σ = Co : ε+ p .
L’inclusion est un ellipsoïde, en notant−→e1 ,−→e2 ,−→e3 les directions, et a1, a2, a3 les demie-longueurs















Eshelby49 montre que les champs de contraintes et de déformations sont uniformes à l’intérieur
de l’inclusion. On peut donc écrire qu’à l’intérieur de l’inclusion,
ε = −Pio : p . (1.87)
Pio est un tenseur d’ordre 4 symétrique. Ce tenseur dépend du tenseur d’élasticité de la ma-
trice Co, ainsi que de la forme de l’inclusion i (rapport entre les axes de l’ellipsoïde) et de son
orientation. Eshelby introduit le tenseur Eio (qui porte son nom),
Eio = Pio : Co . (1.88)
I
σ = Co : ε +p
σ = Co:ε 
I
σ = Ci : ε +p
σ = Co:ε 
a) b)
FIG. 1.8 – a) Problème de l’inclusion d’Eshelby. b) Problème de l’inhomogénéité d’Eshelby.
A.2 Expression analytique du tenseur d’Eshelby
Le tenseur d’Eshelby a été déterminé dans dans plusieurs cas. Nous allons considéré le cas le
plus simple d’une inclusion sphérique dans un milieu isotrope. Le tenseur Eio peut être directement
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Considérons maintenant le problème de l’inhomogénéité d’Eshelby. Le domaine i n’est plus
caractérisé par une polarisation uniforme mais par la présence d’un matériau différent de celui de
la matrice. La matrice est caractérisée par le tenseur d’élasticité Co, et le matériau occupant le do-
maine i est supposé élastique de tenseur d’élasticité Ci. Le domaine infini est soumis à des condi-
tions de déformation homogènes à l’infini. La solution du problème satisfait le système d’équations
suivant (figure 1.8b) :
– en l’absence de force de volume : divσ = 0 ;
– hors de l’inclusion : σ = Co : ε ;
– dans l’inclusion : σ = Ci : ε .
En supposant que le champ de déformation est uniforme dans i et vaut εi, le problème de
l’inhomogénéité d’Eshelby est équivalent au problème de l’inclusion si :
p = (Ci − Co) : εi . (1.92)
En reprenant l’équation (1.87), le champ de déformation ε dans i est la somme d’un terme dû à p
et d’un terme dû à la déformation homogène εo. Dans le domaine i, on peut donc écrire :
ε = εi = −PIo : (Ci − Co) : εi + εo . (1.93)
On en déduit la solution du problème de l’inhomogénéité d’Eshelby :
ε = (I+ PIo : (Ci −Co))−1︸ ︷︷ ︸
Ai
: εo (1.94)
Ai relie la déformation homogène εo à la déformation dans l’inclusion εi .
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Chapitre 2
Déformation localisée et cataclastique
des roches poreuses
Depuis les travaux fondateurs de [Brace et al., 196625], l’étude des propriétés mécaniques s’est long-
temps concentrée sur les matériaux dilatants se déformant en régime de déformation fragile. Des études
précédentes se sont focalisées sur les roches à faible porosité, où le mode de rupture est la localisation
par bande de cisaillement. Cependant il a été montré que récemment que la compaction des roches
poreuses (porosité supérieure à 20%) pouvait être localisée. Ces bandes de compaction, qui se forment
perpendiculairement à la contrainte principale, ont été observées sur le terrain [Mollema and Antonel-
lini, 1996119], et pour la première fois sur le grès de Bentheim [Klein, 200297]. Les auteurs ont observé,
aussi bien sur le terrain, qu’expérimentalement, que si porosité de la roche encaissante était de l’ordre
de 25%, la porosité à l’intérieur de la bande chute drastiquement, et est de l’ordre de quelques pour-
cents. Ces bandes de compactions, qui parce qu’elles conduisent à une réduction de la porosité et donc
sûrement de la perméabilité, peuvent agir comme des barrières à l’écoulement des fluides. Ce chapitre
est construit en trois parties :
– La première partie définit le domaine élastique des roches poreuses : Pour des faibles pressions
de confinement le comportement de la roche est ‘fragile’ et le domaine élastique fermé par un
modèle de ‘Drucker–Prager’, Pour des pressions de confinement plus élevées le comportement de
la roche est ‘ductile’ et le domaine élastique fermé par un ‘modèle de cap’.
– La seconde partie synthétise les premières observations géologiques et expérimentales des bandes
de compaction.
– Enfin, la dernière partie rappelle les conditions théoriques de la localisation (basée sur les travaux
de [Rudnicki et Rice, 1975145]), et donne les conditions théoriques particulières d’une localisation
par bande de compaction.
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2.1 Notion d’enveloppe élastique : mise en évidence expérimentale
2.1.1 L’essai triaxial
Lorsqu’un volume de roche se trouve en profondeur, il subit selon l’axe vertical une pression
lithostatique créée par le poids des roches qui le recouvrent. Dans le plan horizontal il subit l’action
des roches voisines. Si les contraintes horizontales sont égales aux contraintes verticales, le champ
de contrainte est hydrostatique. Cependant, dans la majorité des cas, les contraintes axiales sont
supérieures aux contraintes verticales, dans ce cas le champ de contrainte est déviatorique.
Pour comprendre le comportement des roches in-situ, on utilise l’essai triaxial. L’essai consiste
à appliquer sur une éprouvette cylindrique, une pression de confinement Pc, qui modélise l’action
des roches voisines, et une pression axiale σ1 qui représente la pression lithostatique. On peut
également appliquer une pression de fluide Pp, pour modéliser l’écoulement des fluides dans les







FIG. 2.1 – Principe de l’essai triaxial.
On adopte comme convention une contrainte de compression σ positive. Les contraintes prin-
cipales maximale et minimale sont notées σ1 et σ3. La pression de pore est notée Pp et la pression
de confinement Pc = σ3 = σ2. La contrainte effective moyenne est notée P ′ = 13trσ − Pp =
(σ1 + 2σ3)/3 − Pp (on suppose que le coefficient de Biot est égal à 1). La contrainte déviatorique
est notée Q = σ1 − σ3, avec σ1 > σ3. Les essais triaxiaux peuvent ainsi être décrits dans un
espace de contraintes contrainte moyenne effective P ′ – contrainte déviatorique Q. Notons que
la contrainte effective moyenne P ′ correspond au premier invariant I1 du tenseur des contraintes
effectives σ, que la contrainte déviatorique Q est proportionnelle à la racine carrée du deuxième
invariant, J2, du tenseur des contraintes déviatoriques et Q2 = 3J2 (voir Annexe B.1).
2.1.2 Comportement d’une roche poreuse sous compression hydrostatique
Le comportement d’une roche poreuse sous contrainte hydrostatique (σ1 = σ2 = σ3 = Pc)
se caractérise toujours par une diminution de la porosité. Si cette variation de volume est dans un
premier temps élastique, on s’aperçoit que la courbe pression–volume change de pente pour un
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seuil noté P ∗ (figure 2.2a). A partir de ce seuil, la microstructure commence à évoluer (destruction
des joints de grains, puis des grains eux-mêmes (figure 2.2b) pour réduire sa porosité. La pression
P ∗, correspond à une pression de début d’effondrement de la structure, elle est appelée ‘pression
d’effondrement des pores’ (pore collapse). La pression P ∗ joue un grand rôle dans la compaction
des réservoirs pétroliers. La valeur de cette pression dépend de la nature de la roche, c’est-à-dire
de la nature des joints de grains, et de la porosité : plus la porosité de la roche est importante,
plus la valeur P ∗ diminue. Il est important de noter que si la roche est homogène, la déformation



















reduction de la porosité
La roche se 
rigidifie
a) b)
FIG. 2.2 – a) Comportement d’une roche poreuse sous chargement hydrostatique, b) Les grains se
fissurent aux contacts grain-grain [Zhang et al., 1990194] .
2.1.3 Comportement d’une roche poreuse sous compression triaxiale
2.1.3.1 Chemins de sollicitation
Le test triaxial fait intervenir deux paramètres de chargement : la contrainte axiale σ1 et la
pression de confinement Pc = σ2 = σ3. Lors d’un essai, plusieurs chemins de contraintes peuvent
être envisagés :
1. L’essai classique consiste à augmenter la pression de confinement (alors Pc = σ1 = σ2 =
σ3) puis d’augmenter la contrainte axiale σ1. Le principe est montré sur la figure 2.3a). Dans
la seconde partie de l’essai, σ1 augmente, la contrainte déviatorique est alors une fonction
linéaire de la pression moyenne effective : P ′ = Pc − Pp + 13Q .
2. Un autre chemin possible consiste à augmenter la pression de confinement, puis d’augmenter
la contrainte déviatorique et diminuer la pression de confinement de façon à garder une
pression moyenne effective constante (figure 2.3b)) .
3. Enfin un troisième essai consiste à ‘toucher’ l’enveloppe d’élasticité à contrainte déviato-
rique constante : dans une première étape, l’essai est classique, puis la contrainte moyenne
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effective augmente (la contrainte déviatorique étant constante). Cette dernière étape peut









































a)	 	 	 	 	 b)	 	 	  	 c)
FIG. 2.3 – Différent trajets de chargement en essai triaxial .
2.1.3.2 Comportement d’une roche poreuse sous compression triaxiale : observation expé-
rimentale
[Wong et al., 1997187] décrit plusieurs expériences menées sur des grès poreux (porosité allant
de 15% à 35%). Pour simplifier, seule une partie des résultats concernant le grès d’Adamswiller
(p = 22.6%) sont montrées en figure 2.4. L’étude sur ce grès met en évidence deux comporte-
ments différents. En effet, pour l’échantillon soumis à une pression de confinement Pc = 5 MPa,
la courbe contrainte déviatorique – déformation axiale (figure 2.4a)) indique d’abord un com-
portement linéaire (phase élastique) puis la contrainte déviatorique augmente en fonction de la
déformation pour atteindre un maximum, enfin la contrainte décroît pour se stabiliser sur un pa-
lier. Le mode de rupture est un mode de rupture fragile. Une étude visuelle de ces échantillons
après rupture montre l’existence de bandes de cisaillement. Pour l’échantillon soumis à une pres-
sion de confinement Pc = 100 MPa, on observe dans un premier temps une relation linéaire
entre la déformation axiale et la contrainte déviatorique, puis un écrouissage positif. Dans la phase
d’écrouissage, la relation contrainte–déformation reste linéaire, avec une pente plus faible que lors
de la phase élastique. Aussi, il n’y a pas rupture dans le sens où l’on n’atteint pas de maximum de
contrainte déviatorique. Aucune bande de cisaillement n’est observée (figure 2.4a)). Dans la ma-
trice, les grains sont cassés, ce mode de rupture est dit rupture cataclastique (cataclastic flow). Il
s’agit à l’échelle macroscopique d’un comportement plastique, même si à l’échelle microscopique
il y a fissuration.
Ces deux modes de ruptures ce caractérisent également pas des comportements différents sur
l’évolution de la porosité. Sur la figure 2.4b) l’évolution de la contrainte effective est tracée en
fonction de l’évolution de la porosité [Wong et al., 1997187]. L’avantage de ce type de graphique
est de tracer sur la même courbe les deux étapes de l’essai triaxial classique. Pour référence, l’évo-
lution du grès d’Adamswiller sous chargement hydrostatique est tracée en pointillé. La pression
critique d’effondrement des pores P ∗ correspond au changement brusque de pente. L’analyse des
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résultats des deux expériences (Pc = 5MPa et Pc = 100MPa) montre que dans un premier
temps le comportement sous charge déviatorique est confondu avec le comportement sous charge
hydrostatique. Cela signifie qu’au début du chargement, la contrainte déviatorique n’a pas d’im-
pact sur l’évolution de la porosité.
Comme pour le mode de rupture, on distingue deux évolutions de la porosité. Dans le régime
cataclastique, la porosité décroît très vite à partir d’un certain seuil, notéC∗ (figure 2.4b)). Au-delà
de l’état de contrainte C∗, l’échantillon se compacte sous l’effet de la contrainte déviatorique :
le comportement est un comportement cataclastique compactant. Dans le régime fragile (Pc =
5 MPa) le comportement est inverse : la porosité augmente à partir d’un certain seuil, noté C ′
(figure 2.4 b)). En d’autres termes, si dans un premier temps l’échantillon se compacte sous l’effet










































































a)	 	 	 	 	 	 b)
FIG. 2.4 – Etude du grès d’Adamswiller [Wong et al., 1997187], a) Evolution de la contrainte
déviatorique Q en fonction de la déformation axiale (%). b) Evolution de la contrainte effective
moyenne en fonction de la reduction de porosité (une réduction de porosité est comptée positive-
ment).
2.1.3.3 Modélisation dans le plan de contrainte P ′ −Q
Normalisation
Pour comparer les échantillons de porosités initiales différentes, on peut normaliser les diffé-
rentes valeurs des contraintes caractéristiques par la pression d’effondrement des pores P ∗.
Le régime fragile
Dans le comportement fragile, on retient pour les différents essais deux valeurs :
– la contrainte maximale atteinte par l’échantillon σmax
– la contrainte C ′ pour laquelle l’évolution de la porosité inverse sa tendance (figure 2.4b)).
La contrainte σmax peut être définie par le critère de Drucker-Prager, cela se traduit dans le plan
(P ′−Q) par une droite de rupture. Cependant les données de [Wong et al., 1997187] (figure 2.5a),
symboles noirs) semblent indiquer que σmax tend à suivre une parabole. [Bouteca et al., 200022]
utilisent les deux concepts : pour ces auteurs, la courbe de rupture suit d’abord la droite de Drucker-
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a)	 	 	 	 	 	   b)
FIG. 2.5 – a) Synthèse des données expérimentales menées sur six grès (porosité allant de 15% à
35%) [Wong et al., 1997187]. Le régime fragile des échantillons est représenté par des symboles
noirs (les seuils de dilatance C ′ ne sont pas tracés), le régime ductile par des symboles ouverts. b)
Modélisation de l’enveloppe élastique d’une roche poreuse : pour de faibles pressions moyennes,
la comportement est fragile et le maximum de contrainte est modélisé par un critère de Drucker-
Prager ; pour des pressions moyennes plus importantes le comportement est ductile, et la limite
d’élasticité est modélisée par un modèle de cap.
Prager, puis à partir d’une certaine valeur de la contrainte moyenne effective P ′, elle suit une
parabole.
Les différents auteurs se sont également attachés à délimiter la zone de dilatance. Lors d’un
essai, le seuil C ′ caractérise le début de dilatance. Ce seuil est caractérisé par une droite dans le
plan (P ′ − Q). Cette zone de dilatance, comprise entre l’enveloppe parabolique et la droite repré-
sentant le début de dilatance est également tracée sur la figure 2.5b).
Regime cataclastique
Dans le comportement cataclastique, les différents essais sont caractérisés par le seuil C∗.
Dans le plan de contrainte (P ′ − Q), les différentes grandeurs C∗ semblent décrire une ellipse
(figure 2.5a)). Ceci est en cohérence avec le ‘modèle de cap’, développé pour les matériaux poreux
par [Dimaggio et Sandler, 197141].
2.2 Mise en évidence de bandes de compaction
2.2.1 Observations géologiques
Le mode de rupture, par bandes de cisaillement a longtemps été le seul étudié. Ce mode de
rupture observé fréquemment dans la nature est bien compris d’un point de vue théorique et mis
en évidence d’un point vue expérimental. L’article de [Mollema and Antonellini, 1996119] a remis
en question les différents modes de rupture. Les auteurs ont en effet observé dans le sud de l’Utah
des bandes de compaction. Les observations sont faites sur un affleurement de grès.
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Ce grès, dit de Navajo, est constitué quasi-uniquement de grains de quartz dont les tailles se
répartissent entre 0, 05 et 0, 8 mm. Les grains sont déposés en couches où les dimensions sont
homogènes avec des bandes à gros grains (entre 0, 3 et 0, 8 mm) et des bandes à grains fins
(entre 0, 05 et 0, 25 mm). Ces variations traduisent celles de la sédimentation, et les bandes de
compactions observées se développent parallèlement à ce litage.
Les auteurs y reconnaissent deux sortes de bandes de compaction. Les unes épaisses (thick
compaction bands), d’environ 0, 5 à 1, 5 cm de large et souvent longues de plus de 10 m. Par
ailleurs, certaines bandes (crooked compaction bands), épaisses de 0, 1 à 0, 5 cm, ne sont pas
rectilignes mais ondulent avec une longueur d’onde de 1 à 5 cm et une amplitude de quelquesmm
à quelques cm. Toutes ces bandes apparaissent en relief sur les affleurements, car la diminution de
porosité les rend plus résistantes à l’érosion (figure 2.6a)).
0.5 mm
a)	 	 	 	 	 	 b)
FIG. 2.6 – a) Affleurement du grès de Navajo (Utha) où [Mollema and Antonellini, 1996119] ont
observé des bandes de compactions, celles-ci apparaissent en relief (échelle 1 cm ' 3m). b)
Microstructure de la bande de compaction d’après [Mollema and Antonellini, 1996119].
[Mollema and Antonellini, 1996119] ont également étudié la microstructure. Ils observent que
la compaction maximale est localisée sur une épaisseur de 4 à 5 mm et sur quelques dizaines
de centimètres dans les bandes de compaction. Elle se localise dans la zone où les grains sont
les plus gros (0, 3 à 0, 8 mm). Au sein même d’une bande, la taille des grains est répartie entre
0, 01mm et 0, 8mm, cette large gamme met en évidence leur rupture en fragments de petite taille
qui se logent dans les pores et sont à l’origine de la diminution drastique de la porosité locale :
la porosité passe de 25% à quelques pourcents. La lumière polarisée met en évidence des grains
intensément déformés, dont les fragments encore proches sont facilement reconnus (figure 2.6b)).
En d’autres termes, on vient de mettre en évidence l’absence de composante de cisaillement lors
de la déformation, car le cisaillement redistribue les fragments dans les bandes de déformation.
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Après l’article fondateur de [Mollema and Antonellini, 1996119] différents géologues ont mis
en évidence d’autres bandes de compaction sur le terrain. [Sternlof et al., 2005166] a observé ces
structures dans la Vallée de Feu au Névada. Ils montrent notamment que ces localisations sont in-
dépendantes d’un éventuel litage. Sur la figure 2.10a), on voit nettement un litage sub-horizontal,
la bande de compaction étant sub-perpendiculaire. La roche encaissante (un grès Aztec) a une
porosité d’environ ' 25%. K. Sternlof observe également un réseau de bandes de compaction
parallèle les unes aux autres (figure 2.10 b)). Ces bandes de compaction semblent se former per-
pendiculairement à la contrainte principale.
a)	 	 	 	 	 b)
FIG. 2.7 – a) [Sternlof et al., 2005166] : Observation d’une bande de compaction dans les grès Aztec
(Vallée de Feu – Nevada). b) Photographie de K. Sternlof prise dans la Vallée de Feu montrant une
série de bandes de compaction parallèles entre elles.
2.2.2 Observations expérimentales de bandes de compaction
Suite aux observations géologiques, des bandes de compaction ont été mises en évidence dans
une étude expérimentale sur le grès de Bentheim [Wong et al., 2001189, Klein et al., 200196].
Le grès de Bentheim provient de la carrière de Gildehausen, près du village de Bentheim en
Allemagne, et est de même formation que la roche du réservoir de Schoonbeek, le plus grand
réservoir gazier d’Europe de l’Ouest, situé à quelques kilomètres. Le grès de Bentheim est diffé-
rent de la roche réservoir en termes de microstructure, composition et propriétés pétrophysiques
[Klein, 200297]. Ce grès est poreux (porosité p' 24%) et est composé de 95% de quartz.
2.2.2.1 Données mécaniques
La figure 2.8 a) montre que pour des pressions de confinement comprises entre 90 MPa et
350 MPa, les essais sont caractéristiques d’un régime ductile compactant. Le comportement sous
charge hydrostatique est tracé en pointillés. Comme pour le grès d’Adamswiller (figure 2.4) il est
possible de définir une contrainte critique C∗ à partir de laquelle les courbes des essais triaxiaux
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contrainte moyenne – changement de porosité divergent de la courbe caractérisant le comporte-
ment sous charge hydrostatique. Les contraintes critiques C∗ peuvent être tracées dans un plan de
contrainte P ′–Q (figure 2.8 b)). Le domaine élastique dans le régime compactant est délimité par
une ellipse (symboles pleins sur la figure 2.8 b)).
Les données mécaniques du grès de Bentheim sont semblables à celles du grès d’Adamswiller.
On note cependant une différence sur la figure 2.8a), les courbes des essais triaxiaux pendant la
phase compactante (état de contrainte > C∗) ne sont pas linéaires mais caractérisées par des
‘vagues’.






































Réduction de la porosité  (%)
FIG. 2.8 – a) Le grès de Bentheim : la contrainte moyenne est tracée en fonction de l’évolution
de porosité, pour six essais triaxiaux menés à des pressions de confinement allant de 90 MPa à
350 MPa. b) Domaine élastique du grès de Bentheim dans une représentation P ′–Q (les symboles
ouverts représentent les contraintes critiques C ′, les symboles pleins, les contraintes critiques C∗
[Baud et al., 20049].
2.2.2.2 Microstructure
Tout l’intérêt de l’étude du Bentheim est l’observation microscopique post-mortem effectuée
par les auteurs. Quatres expériences triaxiales ont été menées avec une même pression de confine-
ment Pc = 300 MPa, mais arrêtées à des déformations axiales différentes [Klein et al., 200196].
Après une déformation axiale εax = 1.4%, la photographie de la lame mince après décharge-
ment (figure 2.9 a)) montre que la compaction n’est pas homogène mais localisée. On peut voir
sur cette image différentes bandes (qui apparaissent en noir) en pied et tête de l’échantillon, ces
bandes se sont formées perpendiculairement à la contrainte principale. Pour une déformation axiale
εax = 3.1% (figure 2.9b)) d’autres bandes apparaissent, ces localisations semblent se propager de
la tête et pied de l’échantillon vers son centre. Cette observation est confirmée par la figure 2.9c).
Pour une déformation axiale εax = 6% l’ensemble de l’échantillon est couvert de bandes de com-
pactions. Cette figure confirme que la localisation par compaction ou bandes de compaction peut
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être observée expérimentalement. Il faut cependant noter que l’initiation de la première bande de
compaction semble être influencée par des effets de bords.
eax = 1.4 %
1 cm
eax = 3.1 %
1 cm 1 cm 1 cm
eax = 4 % eax = 6 %
FIG. 2.9 – Etude des lames minces du grès de Bentheim pour quatre essais triaxiaux menés à
une même pression de confinement Pc = 300MPa, mais arrêtés à des déformations axiales
différentes (εax = 1.4%− 6%) [Klein et al., 200196].
L’étude microscopique des lames minces (figure 2.10) montre que dans la bande, les grains
sont broyés, ce qui résulte en une chute drastique de la porosité dans la bande [Baud et al., 20049].
Dans la roche encaissante, la porosité est sensiblement égale à la porosité initiale, alors que dans
la bande la porosité est de l’ordre de quelques pourcents.
FIG. 2.10 – Observation microscopique d’une bande de compaction dans le grès de Bentheim :
dans la bande les grains sont broyées, ce qui résulte en une chute de la porosité [Baud et al., 20049].
Les conséquences d’une bande de compaction sur la perméabilité sont importantes, les bandes
de compaction étant des zones peu poreuses vont se comporter comme des barrières à l’écoulement
des fluides.
Il faut cependant noter une différence entre les observations expérimentales et les observations
géologiques de terrain : la figure 2.10 indique que dans la bande tous les grains sont broyés et
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que la zone de compaction est intensément fissurée, ce qui n’est pas observé sur le terrain. Cette
différence de comportements peut être attribuée à la présence de fluide sur le terrain. En effet le
taux de déformation y est beaucoup plus lent, et peut laisser place à des phénomènes de dissolution
- recristallisation qui peuvent cicatriser les zones de localisation.
2.3 Prédiction d’une bande de compaction par la théorie
2.3.1 La théorie de la localisation
L’analyse des phénomènes de rupture dans les roches indique souvent une localisation de la
déformation, qui n’est pas expliquée par les approches conventionnelles empiriques de la rupture
sous forme de critères, comme le critère de Mohr Coulomb. La théorie de la bifurcation fournit
un cadre théorique macroscopique. Dans le régime fragile, la localisation de la déformation ré-
sulte de la croissance puis de l’organisation en réseau de nombreuses microfissures. Elle est donc
accompagnée d’une forte dilatance, suggérant ainsi que celle ci est un indicateur important de
l’amorçage de la rupture. La localisation correspond au seuil de contrainte C ′ dans l’étude sur
le grès d’Adamswiller. Les surfaces de localisation de déformation, en régime fragile, sont fai-
blement inclinées par rapport à l’axe de contrainte principale (autour de 30˚ dans les essais avec
confinement, augmentant légèrement avec le confinement). La largeur des bandes de localisation
varie de dix à vingt fois le diamètre moyen des grains. En conséquence, on considère que le com-
portement du matériau doit être identifié avant le seuil de localisation. En effet, le comportement
post-localisation, et a fortiori le comportement post-pic, représente une réponse de ‘structure’ (en
l’occurrence l’éprouvette fracturée). Aussi, les lois de comportement doivent être calibrées dans la
zone pré-localisation.
La théorie de la localisation tente d’estimer la rupture dans un cadre rationnel, en intégrant des
paramètres propres au matériau avant endommagement. [Rudnicki et Rice, 1975145] considère
un milieu homogène infini se déformant de manière quasi-statique. A ce milieu est associée une
solution fondamentale où la déformation est homogène (figure 2.11 a)). Ils cherchent alors à déter-
miner les conditions pour lesquelles une seconde solution apparaît et pour laquelle la déformation
se localise dans une bande plane au sein d’un matériau homogène (figure 2.11 b)). Ils déterminent
ainsi plusieurs conditions et en déduisent les critères de localisation.
2.3.1.1 Conditions cinématiques
Notations :
– L’opérateur ‘saut’ [ ], avec [H] = Hinside −Hout
–
−→





U est la vitesse du point courant
– F est le gradient de déformation, F = grad−→U
– L est le gradient eulérien de la vitesse de déformation, L = grad−→V , donc, L = F˙F−1 .
– On suppose que pour la déformation, la configuration courante est la même que la configu-
ration initiale, soit F−1 = I, ainsi L = F˙ .
– Notons le tenseur D, D = 12(L + L
T ), en petites déformations, on a D = ε˙
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 a) Champ homogène	      b) Bande de localisation
FIG. 2.11 – a) Déformation homogène. b) Déformation localisée, la normale à la bande de locali-
sation est suivant l’axe x2.
La condition cinématique suppose la continuité du vecteur vitesse mais pas de son gradient.
On suppose également que la discontinuité du gradient est purement normale. (équation de com-
patibilité géométrique d’Hadamard).
Aussi :
– si L0 est gradient de la vitesse de déformation dans la zone non perturbée,
– et si L1 est le gradient de la vitesse de déformation dans la bande,
alors
L1 = L0 +−→g ⊗−→n , ou L1 − L0 = [L] = [grad−→V ] = −→g ⊗−→n , (2.1)
où −→n est la normale de la bande, et g est significatif de l’intensité du mécanisme. Dans le cas
particulier où −→g est colinéaire à −→n , la bande s’ouvre en mode d’extension. Si par contre −→g est
perpendiculaire à−→n , la bande joue exclusivement en mode de cisaillement. Dans le cas particulier




= gi(x2)δj2 . (2.2)
2.3.1.2 Condition d’équilibre des contraintes
Soit −→T le vecteur contrainte, le vecteur −→T est continu à la traversée de la surface de localisa-
tion S. On peut écrire :
[
−→
T ] = 0 soit [
−˙→
T ] = 0 .
Le vecteur contrainte peut être exprimé en fonction du tenseur contrainte σ, et −→n la normale à la
surface S : −˙→
T = σ˙−→n + σ−˙→n ,
[
−˙→
T ] = [σ˙]−→n + σ[−˙→n ] .
Cette dernière expression est valide car la normale est la même des deux côtés de la surface. De
plus si la normale tourne, elle tourne de la même façon des deux côtés de la surface S, aussi
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[−˙→n ] = 0. Dans le cas particulier de la figure de Rice, −→n = −→x2, on peut alors écrire :
[ ˙σj2] = 0 . (2.3)
Le tenseur σ˙ n’est pas invariant sous les rotations de corps rigides. Il convient d’introduire la
dérivée de Jaumann σ∇ qui est objective. Soit w = 12(L− LT ), la dérivée de Jaunmann est alors
définie par :
σ∇ij = σ˙ij + σipwpj + σjpwpi .
Dans le cas particulier de la figure 2.11 b) −→n = −→x2, et le vecteur contrainte est continu à la
traversée de la surface de localisation, on peut alors écrire :
[σ∇j2] = σjp[wp2] + σ2p[wpj ] .
Les différentes composantes du tenseur [w] peuvent être calculées :
[w] =
 0 12 g1 0−12 g1 0 −12 g3
0 12 g3 0
 .
On peut alors en déduire les différentes composantes de σ∇j2 :
[σ∇12] = −12 g1(σ22 − σ11) + 12σ13 g3
[σ∇22] = σ21 g1 + σ23 g3
[σ∇32] = −12 g3 (σ22 − σ33) + 12 g1σ31
Cette écriture permet d’exprimer le saut de vitesse de contrainte [σ∇2j ] en fonction d’un tenseur R,
ainsi :
[σ∇2j ] = Rjk gk avec Rjk =
 −12 (σ22 − σ11) 0 12 σ13σ21 0 σ23
1
2 σ31 0 −12 (σ22 − σ33)
 . (2.4)
L’équation (2.4) donne une première expression du saut de vitesse de contrainte [σ∇2j ], une seconde
relation peut être donnée en utilisant la loi de comportement du matériau.
2.3.1.3 Loi de comportement
Le matériau intact ou non doit suivre une loi de comportement. On considère une loi de com-
portement linéaire en vitesse, c’est-à-dire qu’il existe une relation linéaire entre un incrément de
contrainte et un incrément de déformation. Soit L le module tangent, alors la loi de comportement
s’écrit de la forme suivante : [
σ∇
]
= L [D] .
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Cette loi peut être simplifiée, en prenant en compte le cas particulier de la figure 2.11 b), et en

















Lijkl (gkδk2 + glδl2) = L2jk2 gk . (2.5)
2.3.1.4 Condition de localisation




de deux façons différentes (2.4) et (2.5), en effet :[
σ∇2j
]




= Rjk gk .
De ces deux équations il est possible d’écrire (L2jk2 −Rjk)gk = 0. Cette dernière égalité admet
une solution non nulle si et seulement si :
det [L2jk2 −Rjk] = 0 (2.6)
[Rudnicki et Rice, 1975145] montrent que les termes du tenseurR liés à l’introduction de la dé-
rivée de Jaumann peuvent être négligés, dans un développement en fonction du rapport ‘contrainte
sur module élastique’.
La condition de localisation peut alors s’écrire :
det [L2jk2] = 0 (2.7)
Les conditions limites ne jouant aucun rôle dans l’analyse, la loi de comportement à elle
seule définit les conditions de localisation (seuil de localisation et orientation de la bande de
localisation).
2.3.2 Définition d’un matériau élasto-plastique
2.3.2.1 Elasticité linéaire isotrope







I⊗ I+ 2G J
]
: ε˙e , ou encore σ˙ = De : ε˙e . (2.8)
On définit la déformation totale comme la somme d’une déformation élastique et d’une défor-
mation plastique :
εt = εe + εp . (2.9)
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2.3.2.2 Surface de charge et potentiel d’écoulement plastique
Le tenseur des contraintes σ peut se décomposer en sa partie sphérique P ′ et déviatorique χ.
On utilise la convention de mécanique des sols, d’où :







Le tenseur des contraintes peut s’écrire :
σ = −P ′I+ χ .




χ : χ .
Il est d’usage, pour définir le domaine d’élasticité initial, d’introduire une surface de charge φ :
– si φ < 0, alors l’état de déformation se trouve dans le domaine élastique,
– si φ = 0, alors l’état de déformation se trouve dans le domaine plastique.
La surface de charge est fonction de l’état de contrainte et du paramètre d’écrouissage isotrope
q, ce paramètre d’écrouissage caractérise ‘l’histoire’ de la roche :
φ = φ(σ, q) = φ(τ, P ′, q) .
φ = 0 est une condition nécessaire pour déformer le matériau plastiquement, mais pas suffisante,
















Ainsi, on peut définir deux situations :
– φ = 0 et σ˙ : N > 0 il y a chargement plastique (loading),
– φ = 0 et σ˙ : N = 0 le chargement plastique est neutre (neutral loading).
La surface de charge φ répond à la question : Quand y-a-t-il déformation plastique ? Pour
répondre à la question : Comment s’effectue la déformation plastique ?, il convient d’introduire
une fonction d’écoulement plastique ψ. La fonction d’écoulement plastique, ψ, est fonction de
l’état de contrainte et du paramètre d’écrouissage q :
ψ = ψ(σ, q) = ψ(τ, P ′, q) .
















La déformation plastique est alors donnée par :
ε˙p = λ˙M . (2.12)
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λ˙ est représentatif de l’intensité du taux de déformation plastique et M est représentatif de la
direction d’écoulement.
La condition de compatibilité de Prager pour la théorie de l’écoulement plastique nous donne
deux équations :






q˙ = 0 . (2.13)
Cette condition exprime le fait que l’évolution de l’écrouissage doit compenser l’évolution des
contraintes.
En combinant les équations (2.8), (2.9), (2.10), (2.11), (2.12), (2.13), il est alors possible de





(De :M)⊗ (N : De)
)
: ε˙t = L : ε˙t , (2.14)














Dans la définition du module élasto-plastique L, on s’est attaché à rester général en traitant des
fonction ψ et φ quelconques. [Rudnicki et Rice, 1975145] ont utilisé un modèle de Drucker-Prager.
2.3.3 Modèle de Drucker-Prager pour les matériaux poreux
A partir du critère de Coulomb, [Drücker et Präger, 195244] ont proposé un critère mathéma-
tiquement plus régulier pour la surface de charge, qui s’exprime en fonction des invariants des
contraintes I1, J2 et σ. Le domaine correspondant est représenté dans l’espace des contraintes
principales par un cône de révolution.
Dans un premier temps, ce modèle était destiné aux roches peu poreuses, cependant il a été










FIG. 2.12 – Domaine élastique pour une roche poreuse : Pour des pressions effectives P ′ faibles,
le matériau est dilatant et µ et β sont positifs. Pour des pressions moyennes plus élevées, le com-
portement du matériau est compactant et µ et β sont négatifs.
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La surface de charge φ s’écrit :
φ(σ, q) = τ − µP ′ − f(q) , (2.16)
où µ correspond à la pente locale de la surface de charge φ dans un plan de contrainte τ en fonction
de la contrainte moyenne effective P ′ (figure 2.12).
On suppose que l’écrouissage f(q) s’exprime en fonction de la déformation plastique dévia-
torique γp1, et f(q) = g(γp) (en compression isotrope γp = 0 et donc γp dans ce cas, ne peut pas
être un paramètre d’écrouissage). Le surface de charge s’écrit alors :
φ(σ, q) = τ − µP ′ − g(γp) . (2.17)





où h est représenté sur la figure 2.13.
FIG. 2.13 – Le module d’écrouissage est tangent à la courbe contrainte déviatorique - déformation
plastique déviatorique.
Par analogie avec l’écriture de la surface de charge, [Rudnicki et Rice, 1975145] écrivent la
fonction d’écoulement plastique ψ :
ψ = τ − β P ′ + `(γp). (2.19)
Notons que la fonction `(γp) est quelconque et n’intervient pas dans les calculs.














1où l’on rappelle que γp =
√




2.3. PRÉDICTION D’UNE BANDE DE COMPACTION PAR LA THÉORIE
La déformation plastique (équation (2.12)) est alors donnée par :










A partir de cette dernière équation, on peut obtenir le taux de déformation volumique plastique,
ε˙pvol = βλ˙ . (2.22)
Pour déterminer λ˙ on peut écrire l’équation (2.21) en terme de taux de déformation plastique
déviatorique,












2 e : e = λ˙ (2.24)
on montre que le coefficient β correspond à une petite déformation volumique plastique due à une





Si la roche est dilatante alors β > 0, si la roche est compactante alors β < 0.
FIG. 2.14 – Interprétation physique de β, d’après [Coussy, 199135].





















: σ˙ . (2.26)
2.3.3.1 Expression simplifiée du module élasto-plastique
Les deux fonctions de charge et d’écoulement étant explicitées, il est possible de donner une
écriture simplifiée du scalaire H (équation 2.15),
H = G+ µβ K + h . (2.27)
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Le module élasto-plastique dans le cas d’un modèle de Drucker-Prager peut être écrit en utili-
sant (2.14) :











τ χ+ β K I
) (
G
τ χ+ µK I
)
G+ µβ K + h
)
: ε˙t . (2.28)
On retouve ici l’expression (14) de l’article de Rudniki et Rice écrite sous forme tensorielle.
2.3.3.2 Expression de la condition de localisation
La condition de localisation est donnée par (2.7) et se résume à :
det[L2ij2] = 0 . (2.29)











− 1 . (2.30)
Puisque h varie avec l’orientation de la bande de localisation, et qu’il décroît généralement
quand la déformation plastique augmente, [Rudnicki et Rice, 1975145] ont considéré que le critère
de bifurcation est satisfait quand le module h atteint sa valeur maximum hc. Si la normale de la
bande est perpendiculaire à la direction de contrainte principale intermédiaire (dans ce cas, le plan
de la bande contient le maximum de cisaillement), la valeur critique du module d’écrouissage hc















où N est la contrainte déviatorique principale intermédiaire normalisée (N = χ22/τ et N =
1/
√
3 pour un essai de compression axisymétrique). La prédiction faite par ce modèle quant à
l’angle θ entre la normale de la bande de localisation et la contrainte principale est alors la suivante










(2/3)(1 + ν)(β + µ)−N(1− 2ν)√
4− 3N2 . (2.33)
[Perrin et Leblond, 1993135] ont montré que, puisque α doit être compris entre −1 et 1 pour




4− 3N2 ≤ 2
3
(1 + ν)(β + µ) ≤ (1− 2ν)N +
√
4− 3N2 . (2.34)
Les valeurs de µ + β qui satisfont l’inégalité (2.34) correspondent à des valeurs pour l’angle θ
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comprises entre 0 ≤ θ ≤ pi/2. Si l’inégalité de droite est violée, la normale de la bande est dans la
direction de la contrainte principale la plus faible, i.e., θ = pi/2. Cette bande est alors une bande
de dilatation [Issen et Rudnicki, 200082]. Au contraire, si l’inégalité de gauche est violée, la bande
est alors perpendiculaire à la contrainte principale maximale, i.e., θ = 0. Cette bande est alors une
bande de compaction. Cette dernière condition est atteinte pour des valeurs µ+ β < 0, et avait été
jugée irréaliste par [Rudnicki et Rice, 1975145], car ils considéraient des matériaux peu poreux.
Cependant pour des grès poreux cette condition peut être atteinte.
L’expression du module d’écrouissage critique hc (2.31) n’est valide que si l’inégalité est res-
pectée. Si l’inégalité de gauche est violée (i.e., formation d’une bande de compaction), alors le





9(1− ν)(β − µ)














où N3 = χ33/τ et N3 = 2/
√
3 dans un essai de compression axisymétrique.
2.3.4 Synthèse des conditions théoriques pour prédire une bande de compaction





FIG. 2.15 – Bande de compaction, la normale à la bande de localisation est suivant l’axe x2 .
Ce paragraphe résume les conditions théoriques pour prédire une bande de compaction. Les
écritures sont simplifiées dans le cas de l’essai triaxial. Dans la configuration de la figure 2.15, la
condition de localisation (2.7) s’écrit :
det[L2222] = 0 (2.36)
Le domaine d’élasticité du matériau est délimité par un modèle de Drucker-Prager. On suppose
que le paramètre d’écrouissage ne dépend que de la déformation plastique déviatorique γp, le







(β − µ)2 − (
√
3− (β + µ))2
]
. (2.37)
Le paramètre d’écrouissage n’est pas sensible à la contrainte hydrostatique. Un calcul similaire
peut-être effectué en utilisant comme paramètre d’écrouissage, la déformation volumique plastique
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P'
εpvol
FIG. 2.16 – Le module d’écrouissage k est tangent à la courbe contrainte moyenne effective P’ -
déformation volumique plastique.





où k représente la pente locale à la courbe contrainte moyenne P ′ - déformation volumique plas-
tique (figure 2.16). Le choix du paramètre d’écrouissage εpvol est plus approprié pour la cas d’une
compaction du matériau. Le critère de bifurcation est satisfait quand k atteint une valeur critique kc
[Rudnicki, 2004148]. Dans le cas de l’essai triaxial et de la formation d’une bande de compaction,


























Enfin la localisation par bande de compaction est prédite si (équation 2.33) :




ANNEXE B : INVARIANTS DE TENSEURS
Annexe B : Invariants des tenseurs des contraintes et des déformations
B.1 Invariants du tenseur des contraintes
Le tenseur des contraintes σ peut s’écrire dans sa forme générale, ou peut être diagonalisé
(voir figure 2.17 ce tenseur est symétrique donc admet des valeurs propres réelles),
σ =
 σx τxy τzxτxy σy τyz
τzx τyz σz
 ↔ σ =
 σ1 0 00 σ2 0
0 0 σ3
 .
1,2,3 axes des contraintes
principales, τ=o sur les faces
FIG. 2.17 – Directions principales des contraintes.
Dans l’essai triaxial, σ1 est la contrainte axiale appliquée sur l’échantillon et σ2 = σ32 la pres-
sion de confinement. Ce tenseur admet trois invariants (écrit ici dans les directions principales) :
I1 = σ1 + σ2 + σ3 , I2 = σ1σ2 + σ1σ3 + σ2σ3 , I3 = σ1σ2σ3 .
Le tenseur des contraintes σ peut se décomposer en une partie sphérique et une partie déviato-
rique. On note P ′ = − (13 trσ − Pp) la contrainte effective moyenne. La contrainte déviatorique
est définie par χ = σ + P ′I. Les directions principales du tenseur des contraintes déviatoriques
coïncident avec celles du tenseur des contraintes. Il admet également trois invariants donnés ici
dans les directions de contraintes principales :
J1 = 0 , J2 =
I21
3









(σ1 − σ2)2 + (σ1 − σ3)2 + (σ2 − σ3)2
]
.




, Q2 = 3J2 .
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On note τ la contrainte équivalente de Von Mises, cette contrainte est représentative de l’in-
tensité du déviateur, elle est définie ainsi : τ2 = 12χ : χ.
B.2 Invariants du tenseur des déformations
Comme le tenseur des contraintes, le tenseur des déformations admet trois invariants (écrit ici
dans les directions principales) :
I ′1 = ε1 + ε2 + ε3 , I
′
2 = ε1ε2 + ε1ε3 + ε2ε3 , I
′
3 = ε1ε2ε3 .
Le tenseur des déformations peut-être décomposé en une partie sphérique et une partie dévia-
torique. On note εvol = tr ε. La déformation déviatorique est définie par e = ε− 13εvolI. On définit







Dispositif expérimental du laboratoire
de Géologie de l’ENS
La première année de cette thèse a été consacrée à mettre au point un protocole expérimental.
L’idée principale était d’effectuer un chargement triaxial, et de mesurer, pour un état de contrainte
donné, les propriétés physiques de l’échantillon : sa déformation radiale et axiale, sa perméabilité et
les vitesses de propagation des ondes élastiques P et S. J’ai bénéficié au cours des premiers six mois
de l’aide inestimable d’Alexandre Schubnel et de Luigi Burlini, chercheur invité pendant un mois au
département tao. Ensemble nous avons pu réaliser une série d’expériences sur le calcaire de Solnhoffen.
Le problème majeur sur les grès poreux est de garder une étanchéité parfaite entre le bain d’huile de
confinement et la roche, qui peut être saturée d’eau. Ce problème a été résolu en utilisant des jaquettes
en néoprène ‘prototypes’, dont l’épaisseur est de 2, 5mm et en utilisant une colle résistant à l’huile
et aux hautes pressions. Les premières expériences sur les grès poreux n’ont été réalisées avec succès
qu’au mois de juin 2003. Ces expériences n’auraient également pu se faire sans l’assistante technique
constante de Guy Marolleau et de Thierry Descamps, et les conseils de Serge Chanchole et de Daniel
Theval du Laboratoire de Mécanique des Solides de l’Ecole Polytechnique.
Le protocole expérimental a depuis été amélioré grâce à l’expérience acquise sur la presse triaxiale
du GeoForschungsZentrum, mise en place et développée par Sergei Stanchits et Georg Dresen. Ces
améliorations concernent essentiellement le système de mesure des ondes de propagation élastiques et
seront présentées dans le dernier chapitre.
Ce chapitre se décompose en trois parties ;
– la première partie présente la presse triaxiale du laboratoire de Géologie de l’ENS,
– la seconde partie fait le point sur les mesures effectuées pendant le chargement,
– enfin la dernière partie est consacrée à la préparation d’une expérience type.
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3.1. LA PRESSE TRIAXIALE
3.1 La presse triaxiale
3.1.1 La cellule Géodesign
La presse triaxiale, dont un schéma de principe est présenté en figure 3.1, est une presse au-
tonome, c’est-à-dire qu’elle contient son propre système de chargement axial. Elle est composée
de quatres ensembles principaux : la cellule dans laquelle est positionné l’échantillon, le circuit de
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FIG. 3.1 – Schéma de principe de la presse du laboratoire de Géologie.
La chambre de confinement est dimensionnée pour des pressions de confinement allant jusqu’à
300MPa. L’échantillon repose entre deux embases. Il est protégé de l’huile de confinement par
une membrane en néoprène. Ces deux embases sont connectées par l’intermédiaire de deux tubes
flexibles de haute pression à la semelle de la cellule, puis aux pompes de pression de pores.
La semelle de la cellule comprend 34 passages de fils étanches pour les instruments de me-
sures internes (par exemple : des jauges de déformation, des capteurs piézoélectriques pour les
vitesses élastiques P et S), un thermocouple, et trois canalisations hydrauliques qui permettent la
circulation du fluide de confinement, et du fluide de pore (figure 3.2b)).
La partie inférieure est reliée à la partie supérieure par huit tirants (figure 3.2a)). La partie
supérieure, qui contient le piston, se compose de trois chambres de pressions différentes. Une
chambre haute, en tête de piston, qui permet de faire descendre ce dernier et d’écraser l’échantillon,
une chambre basse qui permet de le faire remonter, et une chambre d’autocompensation, reliée à
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la chambre de confinement. Grace à ce système le mouvement du piston est indépendant de la
variation de la pression de confinement.
a) c)
FIG. 3.2 – Photographies de la presse triaxiale. a) Cellule ouverte maintenue par les huit tirants. b)
Photographie de la semelle et de ces 34 passages étanches.
L’effet de la pression en tête de piston est transmis et multiplié par le rapport de surface, jusqu’à
l’échantillon. La pression maximale dans la chambre haute est de 100MPa. Le rapport de surface
pour un échantillon de diamètre 40mm est égal à 7.17, la contrainte verticale maximale est donc
de 717MPa. Le circuit d’huile est filtré en plusieurs points par des filtres 10µm, et la chambre est
protégée de surpressions éventuelles par des éclateurs de pression.
3.1.2 Les générateurs et les multiplicateurs de pression
La pression de confinement et la pression axiale en tête de piston sont générées par un groupe
hydraulique construit par la compagnie SOGEMA. Celui-ci délivre sur ses deux axes une pression
maximum de 35MPa. Cette pression est ensuite multipliée par un multiplicateur 35 − 300MPa
dans le cas du confinement, 35− 100MPa dans le cas de la pression axiale (figure 3.3a)).
La voie de pression de confinement est régulée par deux capteurs de pression (0 − 60MPa
et 0 − 300MPa) en aval du multiplicateur, au moyen d’une carte de régulation de marque MOOG.
On peut ainsi réguler en continu la consigne en pression et sa rampe de montée sur la voie de
confinement. La température de l’huile dans la chambre de confinement est contrôlée au moyen
d’un thermocouple.
La voie de pression axiale est régulée soit en pression, soit en déplacement, au moyen de la
même carte MOOG. En pression, la régulation se fait au moyen de deux capteurs de pression, l’un
situé en amont du multiplicateur 0 − 100MPa, l’autre en aval. En déplacement, la régulation se
fait au moyen de deux LVDTs placés au sommet de la cellule.
La pression de pore est générée par deux pompes volumétriques de précision de marque MAXI-
TECH, de pression maximale égale à 100MPa (figure 3.3b)). La régulation de chacune de ces deux
pompes se fait au moyen d’une carte de régulation MPCAC, soit en pression, soit en volume, soit
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en débit. Le volume maximal de chacune de ces pompes est de 0, 3 litres. Le débit minimal est
de l’ordre du centimètre-cube par heure. La température du fluide interstitiel dans l’échantillon est
contrôlée au moyen d’une sonde PT100.
La force exacte exercée sur l’échantillon est connue grâce à un capteur de force interne, fabri-
qué et calibré sous pression par la société AMC Automation.
L’acquisition et la conversion des données se font au moyen d’un rack d’acquisition 16-bits. La
régulation et l’enregistrement de l’ensemble s’effectuent informatiquement grâce à une interface
LabView (figure 3.3c)).
a)	 	 	 	                      b) 	                                   c)    
FIG. 3.3 – a) Photographie des multiplicateurs de pression. b) Photographie des pompes volumé-
triques (pression de pore). c) Photographie du système de commande de la presse.
3.2 Mesure de la déformation, des vitesses élastiques et de la perméa-
bilité
3.2.1 Mesure de la déformation
Les mesures de la déformation ont un double intérêt. Tout d’abord on souhaite réaliser des
mesures de déformation les plus proches des vraies déformations. Ensuite on souhaite détecter la
localisation et donc la perte d’homogénéité de la déformation. On distingue les mesures locales
internes des mesures globales externes.
Les jauges de déformation
Une jauge de déformation consiste en un support sur lequel adhère un serpentin de fin fil
électrique, dont la résistance varie en fonction de la déformation. Les variations de résistance
électrique sont alors directement reliées à la déformation de l’échantillon. Les jauges sont montées
en quart de pont de Wheatstone. Pendant l’essai on colle quatre jauges au milieu de l’échantillon,
deux jauges radiales et deux jauges axiales. La déformation volumique est alors calculée comme
étant la somme de la déformation axiale plus deux fois la déformation radiale.
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Le collage des jauges se fait en deux étapes. Dans un premier temps on étale une fine couche
de colle sur les zones où seront positionnées les jauges, de manière à combler les pores et ainsi
lisser la surface de l’échantillon. Ensuite, après une durée de séchage de vingt-quatre heures, les
aspérités résiduelles sont détruites par ponçage, et les jauges collées.
Après plusieurs tests, nous avons choisi d’utiliser des jauges de déformation TML FLA-20
Tokyosokki, et une colle vendue par le même fabriquant, dite PS. La colle aradilte s’est avérée
être une colle trop fragile pour des fortes pressions de confinement. La précision du déplacement
obtenue par une jauge est de l’ordre du micron.
La jaquette est perforée au niveau des jauges de manière à pouvoir faire passer les fils de
connexion, elle est ensuite nettoyée à sec (ponçage d’éventuelles aspérités) puis enduite d’un si-
licone ELECO résistant à l’huile et aux hautes pressions de confinement et produit par Général
Electric.
Mesure des déformations globales
Les jauges de déformation donnent accès à une déformation locale, ces mesures sont très
bonnes quand la déformation est homogène. Cependant quand il y a localisation (bande de ci-







FIG. 3.4 – Mesures locales et globales [Bésuelle, 199912] .
Dans un premier temps nous avons développé des capteurs de déformation axiale dits LDT, qui
se composent d’une lame de bronze berrylium collée sur la jaquette en néoprène et qui se déforme
en flexion. Deux jauges de déformation montées en demi–pont de Wheastone, sont collées sur
la lame [Bésuelle, 199912]. Après calibration, nous avons observé que la mesure de ces capteurs
était très bonne dans la partie déviatorique d’un essai triaxial. Cependant, la mesure pendant la
montée en pression de confinement n’était pas satisfaisante. Nous donc avons choisi de déterminer
la déformation axiale globale par mesure du déplacement du piston. Cette mesure est calibrée pour
prendre en compte la déformation du bâti de la presse.
La majorité des essais ont été effectués avec une pression de pore imposée à Pp = 10MPa.
La pression de pore étant imposée, il est possible de mesurer la variation du volume d’eau. Cette
variation de volume d’eau correspond à la variation de la porosité de l’échantillon, si l’on suppose
que toute la porosité est connectée (ce qui est vrai pour un échantillon très poreux). La précision
des pompes de pression de pore est de l’ordre de 5 × 10−3 cm3. On peut ensuite supposer que
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la variation de porosité de l’échantillon correspond à sa variation de volume (on suppose que la
déformation du squelette solide est très petite par rapport à la variation de porosité).
La mesure globale de la déformation axiale est mesurée par le déplacement du piston, la mesure
globale de la déformation volumique est donnée par les pompes volumétriques du réseau de pore,




(εvol − εax) .











FIG. 3.5 – Schéma de principe du dispositif de mesure des vitesses des ondes ultrasonores.
Les mesures des vitesses de propagation des ondes élastiques de compression et de cisaillement
pendant la déformation de la roche apportent des informations complémentaires aux mesures de
déformations statiques de la roches. Le principe consiste à évaluer le temps de propagation d’une
impulsion de compression (pour les ondes P ) ou de cisaillement (pour les ondes S) à travers
l’échantillon. Un premier transducteur, placé sur l’échantillon, injecte une oscillation mécanique
de courte durée dans le matériau (de fréquence f ' 1MHz) émise par un générateur de fonction
(voir figure 3.5). Un second transducteur, diamétralement opposé, enregistre cette oscillation. Les
signaux d’entrée et de sortie sont visualisés sur l’oscilloscope, puis le signal est enregistré par un
logiciel Wavestar. La vitesse est alors déduite du temps de propagation. La distance de propagation
est corrigée de la déformation radiale.
Les capteurs piezoélectriques (PZT) d’onde P sont de marque PI Ceramics (type PI255), de
diamètre égal à 10mm et d’une épaisseur égale à 1mm. La polarisation est connue et orientée
vers l’échantillon. Les capteurs PZT d’onde S sont des plaques carrées, d’arête égale à 10mm
et d’une épaisseur de 1mm. La polarization est connue, orientée soit horizontalement (Sh), soit
verticalement (Sv). Le générateur est un boîtier SOFRANEL, de fréquence propre égale à 1MHz.
L’amplitude maximale envoyée est égale à 370 Volts. L’oscilloscope de marque TEKTRONICS
moyenne environ 50 signaux pour une mesure, et la forme de l’onde moyennée est enregistrée
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FIG. 3.6 – Exemple de formes d’onde P au cours du chargement hydrostatique du grès de Bleurs-
willer.
par le logiciel WAVESTAR. La figure 3.6 montre les formes des ondes P au cours du chargement
hydrostatique d’un échantillon de grès de Bleurswiller. Chaque onde P correspond à un état de
contrainte donné (Pc varie de 20MPa à 240MPa, et représente la moyenne de 50 signaux).
Pour déterminer le temps d’arrivée du signal, un programme sous MATLAB a été développé.
Dans un premier temps, le logiciel repère le maximum et le minimum des ondes (voir figure 3.7),
et détermine la fréquence de chaque onde pour une expérience et un couple de capteurs donnés.
Une fréquence moyenne propre à un couple ‘émetteur – récepteur’ est alors calculée (la fréquence
moyenne est toujours autour de 1MHz). Le programme analyse alors chaque onde, et superpose
deux ondes sinusoïdales, dont la fréquence est la fréquence moyenne du couple de capteurs, une
des ondes passe par le maximum du signal, la seconde par le minimum. On détermine alors deux
temps d’arrivées (voir figure 3.7), et le temps d’arrivée choisi est la moyenne de ces deux temps
(technique de ‘double picking’). Le temps réel est alors le temps d’arrivée ainsi calculé moins
le temps de transit dans le système. Le temps de transit du système a été estimé à l’air libre sur
différents matériaux (acier, duralumine).
L’erreur absolue sur les mesures des vitesses est assez grande, de l’ordre de quelques pour-
cents. En revanche, l’erreur relative est inférieure à 0.5%.
3.2.3 Mesure de la perméabilité
Une large gamme de pressions, températures, états de contrainte est rencontrée dans les pro-
cessus naturels de tectonique et de diagénèse. Les mesures de la perméabilité en laboratoire sous
ces conditions de pression, température et état de contrainte, sont nécessaires pour comprendre le
couplage entre la déformation et le transport de fluide.
La perméabilité d’une roche définit son aptitude à laisser circuler un fluide contenu dans son
espace poreux sous l’effet d’un gradient de pression. Le transport des fluides dans les milieux
poreux est gouverné par la loi de Darcy. Deux grandeurs sont utilisées pour caractériser la perméa-
bilité :
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FIG. 3.7 – Estimation du temps d’arrivée d’une onde par une technique de double picking.
– le coefficient de perméabilité K de dimension L.T−1 introduit par Darcy en 1856, il n’est
pas indépendant des caractéristiques du fluide qui sature le milieu poreux ;
– la perméabilité intrinsèque k de dimension L2, caractéristique du seul milieu poreux.





où µ est la viscosité dynamique du fluide, ρ est la masse volumique du fluide, et g, l’accélération
de la pesanteur.




(−−→grad p+ ρg−−→grad z) .
Pour mesurer la perméabilité sur des grès poreux et sous un état de contrainte donné, on peut
utiliser une technique de débit constant. La pression de pore est imposée pendant le chargement à
10MPa. Pour une mesure de perméabilité, on impose dans une des deux pompes un débit constant
(par exemple Q = 300 cm3/s) ; la seconde pompe gardant une consigne de pression imposée.
L’écoulement du fluide dans l’échantillon crée une différence de pression entre la pression du
fluide entrant et la pression du fluide sortant de l’échantillon. Pendant la mesure, toutes les données
(pression, volume des deux pompes et température de l’eau) sont enregistrées. Les données sont
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traitées par un programme MATLAB (voir figure 3.8). Dans un premier temps, le volume de la
première pompe est tracé en fonction du temps, la pente de cette courbe (donc le débit) est calculé
par une méthode des moindres carrés. Ensuite, dans un second graphe, le programme trace la
différence de pression en fonction du temps. La différence de pression moyenne est calculée par
une médiane. La viscosité de l’eau est corrigée de la température, et la perméabilité est calculée.
Pendant un essai, on impose dans un premier temps un débit de la pompe 2 vers la pompe 1, puis
dans une seconde étape, le débit est inversé. On calcule ainsi deux perméabilités, la perméabilité












Pente = débit (en cm3/s)
volume dans la pompe 1) (en cm3)
Pression différentielle (bar)
temps (s)
FIG. 3.8 – Mesure de la perméabilité d’un échantillon à un état de contrainte donné, par une
méthode de débit constant.
3.3 Préparation d’une expérience type
La préparation est la phase la plus critique. La moindre erreur peut entraîner une perte d’un ou
plusieurs capteurs, ou pire endommager la jaquette en néoprène et donc créer une fuite...
Le protocole expérimental se déroule en plusieurs étapes :
1. L’échantillon de la roche est foré dans un bloc homogène. Le diamètre de forage est de
40mm.
2. Les surfaces de l’échantillon sont rectifiées précisément (< ±10µm) afin d’éviter un mau-
vais alignement. Cette opération a été effectuée au Laboratoire de Mécanique des Solides de
l’Ecole Polytechnique.
3. La porosité est déterminée par la technique des trois pesées.
4. Quatre surfaces planes, perpendiculaires deux à deux, sont usinées le long de la génératrice.
La surface de l’échantillon est polie au papier de verre.
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5. Les jauges de déformations sont collées, sur une surface préparée.
6. Les capteurs PZT sont soudés puis collés au moyen d’un ruban adhésif de cuivre. Chaque
PZT est numéroté puis précisément localisé.
7. Une jaquette de néoprène est perforée en plusieurs endroits pour permettre le passage des
fils de jauges et des PZT.
8. La jaquette est alors posée sur l’échantillon. (Les jaquettes en néoprène utilisées sont des
prototypes qui ont une épaisseur de 2, 5mm).
9. Les surfaces de l’échantillon sont enduites d’un lubrifiant composé d’un mélange acide
stéarique-vaseline [Bésuelle, 199912].
10. L’échantillon est alors assemblé sur les embases, et les différents fils (entre 20 et 30 suivant
les expériences) sont connectés aux passages étanches (figure 3.9).
Le temps de préparation d’un échantillon est d’environ une semaine.
FIG. 3.9 – Photographie de l’échantillon mis en place dans la cellule avant connexion des fils.
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d’un grès sous contrainte isotrope
Dans ce chapitre nous présentons des résultats d’expériences réalisées sur le grès de Bleurswiller. Ce
grès a une porosité initiale de 25%. Dans ces expériences, l’échantillon est soumis à une compression
isotrope (pas de déviateur). Au cours des chargements, les vitesses des ondes élastiques de compression
P et S sont mesurées. Lorsque les échantillons sont saturés d’eau, on mesure également la perméabilité.
Les vitesses élastiques sont sensibles à la compaction de la roche (cet effet doit augmenter les
vitesses), mais aussi à la fissuration des joints de grains et des grains eux-mêmes (cet effet tend à
diminuer les vitesses). Nos expériences prouvent que l’effet de la fissuration est l’effet prédominant ; en
effet, pendant la compaction cataclastique du grès de Bleurswiller, bien que la porosité décroîsse de
plus de 8%, les vitesses diminuent.
La perméabilité est également contrôlée par ces deux réseaux de porosités (pore et fissures). Contrai-
rement aux vitesses, nos expériences prouvent que la perméabilité est essentiellement contrôlée par le
réseau de pores : pendant la compaction cataclastique du grès, la perméabilité diminue.
Le grès peut être modélisé comme un milieu effectif contenant des pores et des fissures. Le modèle
utilisé est celui présenté dans le chapitre 1. Ce modèle relie les modules effectifs d’imcompressibilité K
et de cisaillement G à la porosité de la roche, la densité de fissures, et au rapport de forme des fissures
(si l’échantillon est saturé d’eau). Les modules effectifs d’imcompressibilité K et de cisaillement G sont
déterminés à partir des vitesses élastiques P et S. On peut alors en déduire l’évolution de la densité de
fissures au cours de la compaction isotrope du grès de Bleurswiller.
Ce chapitre est composé de quatre parties :
– La première partie donne les caractéristiques physiques du grès de Bleurswiller.
– La seconde partie rappelle brièvement pourquoi il est important de bien comprendre le compor-
tement des roches poreuses sous chargement isotrope.
– La troisième partie est consacrée aux principaux résultats expérimentaux.
– Enfin, la dernière partie présente l’article ‘Consequences of pore collapse and grain crushing on
ultrasonic velocities and Vp/Vs’ soumis à Journal of Geophysical Research.
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4.1. LE GRÈS ÉTUDIÉ
4.1 Le grès étudié
Le grès étudié dans cette étude est un grès des Vosges, appelé grès de Bleurswiller. Le bloc
provient de la carrière active ‘Sebeller’, située à Frain. Il est de couleur gris–jaune. Sa porosité
moyenne est de 25%. L’analyse modale effectuée sur une lame mince (voir figure 4.1a)) d’un
échantillon intact révèle qu’il est constitué de 50% de quartz, 30% de feldspaths, et de 20%





 a)                                                b)
FIG. 4.1 – a) Micrographie du grès de Bleurswiller observée en lumière naturelle. b) Scanner aux
rayons X d’un échantillon.
Un scanner médical (figure 4.1b)) a été effectué sur un échantillon sain à l’hôpital d’Antony,
dans les Hauts-de-Seine. Cette image montre que le grès de Bleurwiller n’est pas homogène et
possède des zones de plus forte porosité (ces zones apparaissent en zones plus foncées sur le
scanner).
Les vitesses des ondes élastiques P ont été mesurées à l’air libre, sur trois cubes d’arêtes
7 cm 1. Les résultats de la table 1 indiquent que le grès de Bleurswiller, avant déformation, peut
être considéré comme un matériau isotrope.
cube V parallelep V perpendiculairep Anisotropie (en %)
1 2183 2174 0.4
2 2273 2208 3
3 2326 2349 1
Table 1 : Mesure des vitesses des ondes P sur des cubes. V parallelep est parallèle au lit de stratifica-
tion, V perpendiculairep est perpendiculaire au lit de stratification.
1données fournies par la carrière ‘Sebeller’.
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4.2 Motivation
On se place à des profondeurs inférieures à 3, 5 km, où l’on peut négliger la compaction ‘chi-
mique’ due à des effets de pression–solution, et l’on considère que la compaction est uniquement
mécanique. La compaction mécanique d’une roche poreuse entraîne une réduction de la porosité.
Cette compaction peut être due à une augmentation de la pression de confinement ou à une diminu-
tion de la pression de pore (pression effective). Dans le cas de réservoirs pétroliers ou d’aquifères,
la compaction mécanique est le plus souvent le résultat d’une diminution de la pression de pore.
Pour des roches très poreuses, l’augmentation de la pression effective peut être suffisante pour
entraîner une compaction inélastique. La figure 4.2 montre une photo d’une plateforme pétrolière
située sur le réservoir de Ekofisk en 1973 et 1984 [Sulak, 1990169]. On voit nettement que la struc-
ture s’affaisse à cause de la compaction du réservoir, et que cela entraîne de graves problèmes
d’infrastructures. La taux de compaction inélastique à cet endroit est de 40 cm par an.
FIG. 4.2 – Photographies d’une plateforme pétrolière dans le bassin d’Ekofisk, prises respective-
ment en 1973 et 1984.
4.3 Observations expérimentales
4.3.1 La pression critique d’effondrement des pores
Les grès poreux présentent lors d’un essai de compression isotrope un comportement parti-
culier. La figure 4.3 présente l’évolution de la variation de volume en fonction de la pression de
confinement, pour le grès de Bleurswiller (25% de porosité). Dans cet essai, la roche est saturée
d’eau, et la pression de pore fixée à 10MPa. Il est possible de mettre en évidence deux domaines
bien distincts : pour des pressions de confinement effectives inférieures à une certaine valeur P ∗,
la compaction de la roche est élastique. Au-delà de P ∗, la variation de volume (compaction) est
plus grande que dans la zone élastique, ce qui signifie que la microstructure commence à évoluer
pour réduire sa porosité. La pression P ∗ correspond donc à une pression de début d’effondrement
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de structure, elle est associée à une pression d’effondrement des pores et à une fracture des joints
de grains et des grains eux-mêmes [Ménendez et al., 1996115]. La valeur de P ∗ joue un rôle im-
portant dans la compaction des réservoirs : la valeur de cette pression dépend de la nature de la
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FIG. 4.3 – Compression hydrostatique d’un échantillon de grès de Bleurswiller. L’évolution de la
porosité est tracée en fonction de la pression hydrostatique effective. L’échantillon est saturé d’eau
et la pression de pore est fixée à 10MPa.
4.3.1.1 Prédiction de P ∗ par le modèle de [Zhang et al., 1990194]
[Zhang et al., 1990194] ont modélisé un grès comme un assemblage de sphères de même rayon.
Ils utilisent la théorie du contact hertzien et la couplent à la théorie de la fracture. Le principe du
modèle est schématisé en figure 4.4a).
1. La théorie du contact de Hertz montre que la contrainte maximale de tension est située aux








où F est la force appliquée selon la normale au contact, E et ν, les modules d’Young et de
Poisson des deux sphères, et a le rayon de la surface de contact (voir également la section
1.3.1).
2. On suppose l’existence de microfissures, très petites par rapport à la taille du grain, aux
limites de la zone de contact. Le facteur de contrainte K1 peut se mettre sous la forme :
K1 = 1, 12σt
√
pic , (4.2)
où c est la longueur de la microfissure.
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3. La force critique Fc pour laquelle la fissure se propage (K1 = K1c) peut s’exprimer à partir
de (4.1) et (4.2) :









4. Dans leur article [Zhang et al., 1990194] relient la force de contact F à la pression effective
P ′ en utilisant le modèle de Brandt (voir la partie 1.3.3) :
F = 8.1p3/2R2P ′ , (4.4)
où p est la porosité.
5. Les auteurs font l’hypothèse que c  R et introduisent le ratio λ = c/R. La pression
critique P ∗ peut être obtenue à partir de (4.3) et (4.4) :






Le modèle de [Zhang et al., 1990194] montre que la pression critique d’effondrement des pores
est inversement proportionnelle à la racine du cube du produit de la porosité par le rayon moyen




































a)	 	 	 	 	 	 	 	 	 b)
R est le coef. de régression
FIG. 4.4 – a) Schéma du contact hertzien entre deux sphères. b) Estimation de la pression critique
P ∗ par le modèle de [Zhang et al., 1990194].
Une comparaison de diverses données (figure 4.4b)), extraites de la littérature, montre que dans
un diagramme log-log, la valeur critique P ∗ peut être approximativement reliée linéairement au
produit de la porosité par le rayon moyen des grains.
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Limitation du modèle de [Zhang et al., 1990194]
D’après la relation (4.5), les pressions critiques P ∗ de différents grès ayant les mêmes porosités
et mêmes tailles de grains devraient être identiques.
Dans le tableau ci-dessous, nous présentons trois grès : leurs porosités, ainsi que la taille
moyenne des grains, sont quasi-identiques, pourtant les pressions critiques P ∗ mesurées sur des
échantillons secs varient de 400MPa pour le grès de Bentheim à 180MPa pour le grès de Bleurs-
willer.
Grès Porosité Composition Rayon moyen R Pression P ∗
Bentheim [Klein et al., 200196] 24% 95% qz 110µm 400MPa
Diemelstadt [Fortin, 200252] 25% 68% qz, 26% feld 80µm 273MPa
Bleurswiller 25% 50% qz, 30% feld 100µm 180MPa
Table 2 : Comparaison de trois grès poreux. Les différents grès sont composés de grains de quartz
(qz), de feldspaths (feld), et d’une fraction dite ‘d’autres minéraux’ (oxydes, micas...).
Ces données montrent que ne prendre en compte que la porosité et la taille des grains n’est donc
pas suffisant pour obtenir une bonne prédiction de la valeur critique de la pression d’effondrement
des pores P ∗. La composition du grès joue un rôle non négligeable : les données du tableau ci-
dessus indiquent clairement que pour un grès ‘pur’ (i.e., composé uniquement de grain de quartz) la
valeur critique P ∗ sera plus grande que pour un grès composé d’une part non négligeable d’argile.
4.3.1.2 Prédiction de P ∗ à partir d’un essai de compression uniaxial
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FIG. 4.5 – Estimation de la pression critique P ∗ à partir d’un essai de compression uniaxial.
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[Bouteca et al., 200022] montrent qu’il est possible d’évaluer la pression critique P ∗ à partir
d’un essai de compression uniaxial. L’avantage de cette méthode est de pouvoir estimer P ∗ quand
cette pression est supérieure aux capacités de la presse. [Wong et al., 1997187] ont montré que
pour des échantillons d’une roche déformés triaxialement et dont le comportement était fragile,
les maxima de contraintes s’alignaient sur une droite (modèle de Drucker-Prager). Pour comparer
différentes roches entre elles, [Wong et al., 1997187] normalisent les maxima de contraintes par
la pression critique P ∗, ils montrent ainsi que ces différents maxima de contraintes de différentes
roches suivent une même droite (figure 4.5).







+ 0, 065 . (4.6)
Un essai uniaxial se représente dans le plan de contrainte P−Q par une droite passant par l’origine
et de pente 3. L’intersection de ces deux droites donne une relation entre la contrainte maximale
atteinte lors d’un essai de compression uniaxial σcmax et la pression critique P ∗ :
P ∗ ' 6, 4σcmax . (4.7)
On peut tester ce critère empirique sur les trois grès présentés dans le tableau 2. La comparai-
son entre la pression critique P ∗ mesurée au cours d’une expérience et la prédiction de cette valeur
par l’essai de compression uniaxial est montrée dans le tableau ci-dessous.
Grès σcmax P ∗ [relation (4.7)] P ∗ [expérience]
Bentheim 60.6MPa 388MPa 400MPa
Diemelstadt 34.5MPa 221MPa 273MPa
Bleurswiller 33MPa 211MPa 180MPa
La relation empirique (4.7) prédit des pressions effectives P ∗ proches de celle mesurées expéri-
mentalement.
4.3.2 Conséquences de la déformation cataclastique sur les vitesses
Le comportement des vitesses P et S pendant la compaction du grès de Bleurswiller sous char-
gement isotrope est donné en figures 4.6b) et 4.6c). Les vitesses sont données en fonction de la
contrainte moyenne effective. A partir des résultats, il est possible de subdiviser le domaine élas-
tique de la roche (pression inférieure à P ∗) en deux sous-domaines : pour des pressions inférieures
à A1, les vitesses P et S augmentent, cela ne peut être interprété que comme une fermeture des
fissures pré-existantes. Pour des pressions comprises entre A1 et P ∗, les vitesses sont constantes,
ce second domaine correspond donc à un régime intrinsèque de la roche où toutes les fissures
pré-existantes seraient fermées. Lorsque la pression atteint la pression critique d’effondrement des
pores, les vitesses chutent : ce comportement prouve que les vitesses élastiques sont plus sensibles
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FIG. 4.6 – Compaction isotrope du grès de Bleurswiller (échantillon saturé d’eau). a) Réduction
de la porosité en fonction de la pression effective P ′. b) et c) Evolution des vitesses élastiques P
et S en fonction de la pression effective P ′.
à compresser la roche jusqu’à A2, on atteint un quatrième domaine où les vitesses augmentent à
nouveau : en effet, à des pressions supérieures àA2, on peut imaginer que l’on commence à fermer
ces nouvelles fissures créées à des pressions proches de la pression d’effondrement de la structure
poreuse P ∗. Cette expérience met bien en évidence la compétition entre l’effet de la compaction
de la roche et de la création de fissures (dilatance) sur l’évolution des vitesses élastiques.
4.3.3 Conséquences de la déformation cataclastique sur la perméabilité
Au cours de cette expérience, les vitesses élastiques P et S ont été mesurées ainsi que la
perméabilité. La figure 4.7b) montre l’évolution de la perméabilité au cours du chargement. Pour
des pressions inférieures à P ∗, la perméabilité décroît linéairement (dans un graphe semi-log)
de k = 2, 45 × 10−14m2 à k = 2 × 10−14m2. Lorsque la pression atteint la pression critique
d’effondrement des pores P ∗, la perméabilité chute de plus d’un ordre de grandeur.
La perméabilité peut être reliée à la microstructure de la porosité. Dans le cas de cette expé-
rience deux réseaux de porosité sont en concurrence :
1. un réseau de porosité qui correspond à la porosité structurelle de la roche, c’est le vide
compris entre les grains ;
2. un réseau de porosité dû à la fissuration de la roche (cette porosité existe, parce que les
vitesses diminuent pendant la déformation cataclastique de la roche).
Pendant la déformation cataclastique d’un grès, la porosité de pores diminue, alors que la porosité
de fissures augmente. La figure 4.7b) indique clairement que la perméabilité du grès de Bleurs-
willer, pendant cette phase de déformation, est essentiellement contrôlée par la porosité de pores.
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FIG. 4.7 – Compaction isotrope du grès de Bleurswiller (échantillon saturé d’eau). a) Réduction
de la porosité en fonction de la pression effective P ′. b) Evolution de la perméabilité en fonction
de la pression effective P ′.
4.4 Quantification de l’endommagement sous contrainte isotrope
Introduction
Dans l’article qui suit, deux expériences ont étés menées sous compression isotrope sur des
échantillons de grès de Bleurswiller, un des échantillons était sec, l’autre, saturé d’eau. Au cours
de ces expériences nous avons mesuré les vitesses élastiques P et S, ainsi que leur rapport Vp/Vs.
Pour quantifier l’évolution de l’endommagement au cours du chargement, nous avons utilisé un
modèle de milieu effectif basé sur les travaux de [Kachanov, 199388] et [Shafiro and Kacha-
nov, 1997162], rappelés dans le premier chapitre. Le grès est modélisé comme un milieu homogène
contenant des pores et des fissures. On montre alors que les modules effectifs K et G peuvent
s’écrire sous la forme suivante :
K
Ko
= 1 + f(p) + g(ρ, ζ) et
G
Go
= 1 + h(p) + k(ρ, ζ) ,
où Ko et Go sont les modules effectifs de la matrice sans fissure, p, la porosité, ρ, la densité de
fissures, et ζ, le rapport de forme des fissures.
Les modules effectifs K et G sont déterminés par la mesure des vitesses élastiques P et S, la
porosité p est mesurée au cours de l’expérience, et les modules Ko et Go peuvent être déterminés
quand les vitesses atteignent des valeurs constantes (i.e., toutes les fissures sont fermées). Lorsque
la roche est saturée d’eau, nous avons donc deux équations pour deux inconnues (ρ, ζ). Pour l’ex-
périence menée sur un échantillon sec, nous avons une seule inconnue ρ pour deux équations. Ce
modèle nous permet donc d’estimer l’évolution de la densité de fissures (et du rapport de forme de
la fissure pour l’échantillon saturé d’eau) au cours du chargement.
Au cours du chargement isotrope de l’échantillon sec, nous observons une augmentation du
rapport Vp/Vs pendant la déformation cataclastique. Cette observation, qui pourrait avoir des
conséquences importantes en termes d’interprétation du rapport Vp/Vs couramment utilisé en sis-
mologie, n’est pas prédite par le modèle de milieux effectifs ‘pores et fissures’. Pour comprendre
cette observation, nous utilisons le modèle de Digby, rappelé dans le premier chapitre.
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Effect of pore collapse and grain crushing on ultrasonic velocities and Vp/Vs.
Jérôme Fortin, Yves Guéguen and Alexandre Schubnel
soumis à Journal of Geophysical Research
Abstract Compressionnal, shear wave velocities and their ratio, Vp/Vs, were measured along
with porosity variations during wet and dry hydrostatic compaction of Bleurswiller sandstone,
a 25 % porosity Vosgian sandstone. At first, increase in hydrostatic pressure was accompanied
by a simultaneous increase of both Vp and Vs as expected. At a critical effective confining pres-
sure P ∗, a large mechanical decrease of porosity was observed, due to pore collapse and grain
crushing, which was readily confirmed by SEM microstructural analysis. Theoretically, two dif-
ferent processes are affecting the elastic wave velocities in counteracting ways during inelastic
compaction : cracking and porosity decrease. Our experimental results shows that cracking is the
dominant effect, so that grain crushing and porosity reduction was accompanied by a large de-
crease in velocities. However and beyond P ∗, both velocities started re-increasing as new cracks
were progressively closed. The ratio Vp/Vs was also observed to change during our experiments :
in the wet specimen, Vp/Vs value increased from 1.72 to 1.84, while in the dry specimen, it increa-
sed from 1.59 below P ∗ to 1.67 beyond P ∗ respectively. To quantitatively interpret these results,
an isotropic effective medium model (EM) was used, considering the sandstone as a mixture of
spheroidal pores and penny-shaped cracks. In particular the increase in Vp/Vs, in the wet case, is
well reproduced and shows the important role played by the mechanical coupling of fluid with low
aspect ratio cracks (< 10−2). In the dry case however, our experimental results are the first ones
showing an apparent increase of Vp/Vs ratio during inelastic compaction, in apparent contradiction
with the predictions of the EM model. Indeed, increases in Vp/Vs ratio, hence in Poisson’s ratio,
are in general attributed to fluid saturation. A closer look to the microstructure may provide a pos-
sible interpretation : beyond P ∗, grains are no more cemented. Using Digby’s granular model as
an alternative model, we were able to reach a quantitative agreement with the experimental results.
The possible implication is that, both in dry and wet conditions, inelastic compaction due to grain
crushing induces an increase in Vp/Vs ratio.
KEYWORDS : Elastic wave velocities, cataclastic flow, grain crushing, porosity reduction,
sandstone.
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4.4.1 Introduction
Compaction can occur as a result of mechanical and chemical processes [see Wong et al.,
2004190 ; Lehner and Leroy, 2004102]. While chemical compaction usually becomes the dominant
process at depths greater than 4.5 km [Giles, 199763 ; Ramm, 1992137], mechanical compaction
involves the rearrangement of grains at lower depths. Mechanical compaction and associated po-
rosity reduction play an important role in the diagenesis of sandstones and they may also affect re-
servoirs sandstones during hydrocarbon production [Smits et al. 1988164 ; Fredrich et al. 199859].
In such a case, mechanical compaction may occur because production decreases the pore pressure
and hence increases the effective stress on the sandstone solid matrix. Results from hydrostatic
compaction experiments on a wide range of sands and sandstones are generally interpreted in
terms of a critical pressure P ∗, which characterizes the onset of homogeneous pore collapse and
grain crushing (non-localized cataclastic flow) [Zhang et al. 1990194 ; Wong et al. 1997187].
Measuring the elastic waves velocities during hydrostatic deformation experiments is a useful
tool complementary to static measurements. Being by nature small mechanical perturbations, elas-
tic waves are strongly affected by the rock deformation processes. For a given rock composition,
dynamic elastic properties are well known to be very sensitive to rock porosity and fluid content.
This is the reason why compressionnal and shear wave velocities Vp and Vs, and their ratio Vp/Vs,
are important input parameters during seismic exploration. In addition, dynamic measurements
give additional information as dynamic and static elastic properties measurements are different in
two main respects : in strain and stress rates, (i.e. frequency), and in strain and stress amplitudes.
Dynamic loading rates are generally orders of magnitude higher than the static ones, whereas the
reverse is true for amplitudes.
In consequence, the relationship between bulk porosity (a static measurement) and elastic wave
velocities (a dynamic measurement) during pore collapse and grain crushing is not straightforward
because elastic wave velocities can be affected by two distinct and competitive mechanisms :
cracking and porosity reduction. In the first case, elastic wave velocities decrease because they
are inversely proportional to the amount of damage in the rock, i.e. the crack density [Sayers
and Kachanov, 1995153]. In particular, grain crushing in sandstone is generally characterized by
extensive microcracking, as cracks nucleate and propagate at P ∗ [Zhang et al., 1990194, Wong
et al., 1997187]. These newly formed cracks may induce a decrease in elastic wave velocities.
Second, the porosity reduction when pore collapse and grain crushing occur simultaneously during
hydrostatic compaction of sandstone can be higher than 10% [Zhang et al., 1990194 ; Karner et al.,
200392]. This reduction may result in an increase in elastic wave velocities [Domenico, 199742 ;
Toksöz et al., 1976174].
Effective medium theories such as [O’Connell and Budiansky, 1974125 ; Hudson, 198680 ;
Kachanov, 199389 and 199490 ; Sayers and Kachanov, 1995153], connect the effective elastic pro-
perties of a rock, to that of the solid (crack free) matrix, the fluid properties and the crack density
ρ. In most models, the problem is that of how to take into account stress interactions between
inclusions. For example, using a differential self consistent method, [Le Ravalec and Guéguen,
1996108] calculated the effective elastic moduli of a two-phase material : an isotropic solid matrix
containing an isotropic distribution of round pores or oblate spheroidal cracks. However, using
a non-interactive assumption (no stress interaction between cracks), the effective elastic proper-
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ties of a material containing fluid-filled pores of various shapes can be calculated rigorously and
exactly in a manner that depends on the crack and pore distributions solely. The non-interactive
assumption, often wrongly confused with the low crack density one, was shown to be the best
one ([Sayers and Kachanov, 1995153 ; Schubnel and Guéguen, 2003158]) for certain distributions
where stress interactions are compensating geometrically such as a random (isotropic) or aligned
crack distributions. In such a way, the effective elastic moduli of a material containing a mixture
of saturated pores and ellipsoidal cracks were given recently by [Shafiro and Kachanov, 1997162].
Because it neglects stress interactions between cracks, this model gives a unique closed-form ex-
pression of the effective moduli as a function of the crack density ρ and the porosity p.
In this paper, we report experimental results obtained during the hydrostatic compaction of
dry and wet specimens of Bleurswiller sandstone (a Vosgian sandstone with an initial porosity
p = 25%). These results are theoretically and quantitatively interpreted by considering the rock
samples as a mixture of solid grains, spherical pores and penny-shaped cracks. The effective me-
dium model ‘pore and cracks’ that we used here both in dry and fluid-saturated conditions, is based
on the works of [Kachanov, 199389 and 199490 ; Shafiro and Kachanov, 1997162].
4.4.2 Experimental Methods
4.4.2.1 Basic Equipment
Two cylindrical samples of sandstone (80mm in length and 40mm in diameter) were defor-
med in the oil-confined triaxial cell of the ENS laboratory [see Fortin et al., 200554 and Schubnel
et al., 2005159]. Using this system, compressional and shear wave velocities (see Figure 1) can be
measured contemporaneously at ultrasonic frequencies (100kHZ-1MHz) under confining pressure
reaching up to 300MPa and pore pressure reaching up to 100MPa. Additional design features
of the equipment include an automatic servo control of the confining pressure ; a separate pore
pressure and pore volume control via two servo controlled high precision volumetric pumps ; the
monitoring of local deformations using strain gages directly glued onto the sample cylindrical sur-
face ; and a computer acquisition, control, and monitoring of all signals, including acquisition and
processing of the two elastic waveforms.
4.4.2.2 Sample Preparation
The Bleurswiller sandstone chosen for this study was collected from Frain (Vosges, Eastern
France) and is analog to the one previously studied by [Fortin et al. 200554]. Thin section analysis
reveals that this grey sandstone is composed of : ∼ 50% quartz, ∼ 30% feldspars, and ∼ 20%
oxides-micas. Initial porosity is 25%. The wet sample was immersed in tap water during 48 hours
to ensure complete saturation before measurement. The dry sample was air dried at 50o during 48
hours.
4.4.2.3 Strain Measurements
The saturated sample was deformed under fully drained conditions at a constant pore pressure
of 10MPa. Pore pressure was maintained constant, and pore volume variations were continuously
recorded, which enabled to estimate the evolution of the sample connected porosity. In the dry
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experiment, the volumetric stain εv was calculated from axial strain εz and radial strain εr mea-
surements acquired by strain gages (TML FLA-20, Tokyosokki) and using εv = 2εr + εz . Pores
being much more compliant than the solid grains, we assume the volumetric strain was equal to






Figure 1 : Sample set-up used in this study. The initial sample diameter and length were
40mm, and 100mm respectively. The velocities P and S were measured perpendicular to the
main axis of the specimen. The PZT were directly glued on the rock.
4.4.2.4 Elastic Wave Velocities
P - and S-wave velocities were determined at ultrasonic frequencies (100 kHz − 1MHz)
using a pulse transmission technique. Compressional and shear piezoelectric transducers (1MHz
eigen frequency) were glued directly onto the sample surface. For each velocities measurement,
50 waveforms were stacked in order to increase the signal/noise ratio. An example of received P -
and S-waveform is shown in Figure 2. Travel times through the sample were measured to within
100ns. Travel distances, initially measured to ±1mm, and then corrected from radial deforma-
tion with pressure, were used to calculate the P - and S-wave velocities. In such conditions, the
error bar on absolute velocity value was of the order of a few percents, but relative error between
two consecutive measurements was lowered to 0.5% using a double picking technique. The ratio
Vp/Vs was directly calculated from the travel times of both waveforms.
4.4.2.5 Experimental Procedure
During the wet experiment, confining pressure was first increased to 5MPa. The pore pressure
and the confining pressure were then raised up simultaneously to 1MPa and 6MPa respectively.
Pressure was maintained so for at least 12 hours, in order to reach full fluid saturation of the
sample. At the beginning of the experiment, the pore pressure and the confining pressure were
raised up to 10MPa and 20MPa, respectively. In both experiments, samples were wrapped in
copper foils to prevent disking during depressurization and enclosed in neoprene jackets to insulate
them from the oil. At the end of each experiment, the sample was carefully unloaded and recovered
for microstructural analysis.
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Figure 2 : Example of a P and S waveforms, using a pulse transmission technique. Compres-
sional and shear transducer have 1MHz eigen frequency.
4.4.3 Theoretical background
4.4.3.1 General Relations for Elastic Energy of Cracked and Porous Rock
In porous rocks, changes in porosity alone are not sufficient to account quantitatively for the
evolution of elastic properties. Because microcracks are very compliant, they have a major effect
on elastic properties, although they represent an extremely small amount of porosity, typically less
than 1%. In porous rocks microcracks may be thought of as representatives of narrow gaps due to
asperities in grain-to-grain contacts. Our choice of approximations - a model considering a mixture
of spheroidal pores and penny-shaped cracks - results from a compromise between models simple
enough to get closed forms for elastic moduli, and yet sophisticated enough to capture the key
physical processes. Using [Kachanov, 199389] and [Shafiro and Kachanov, 1997162], the effective
elastic properties may be expressed in a unique manner as a function of the overall porosity p and
the crack density ρ. The crack density is defined as ρ = 1V
∑N c3i where ci is the radius of the
i-th crack and N is the total number of cracks embedded in the representative elementary volume
(REV) V . The elastic potential f(σ) (from which the macroscopic, volume averaged, strains are
obtained as εij = ∂f/∂σij) may be written as a sum :
f = fo +∆f (4.8)
where fo = 12Eo [(1 + νo)tr (σ.σ)− νo(trσ)2] is the potential of the bulk material (Eo, νo are its
Young’s modulus and Poisson’s ratio), and ∆f is the additional term due to pores and cracks. The








The second term in the brackets is the potential associated to non-interacting cracks. In the
crack case, as discussed by [Kachanov, 199389 ; Sayers and Kachanov, 1995153 ; Schubnel and
Guéguen, 2003158], the non-interactive scheme is valid up to crack density of at least 0.5. The first
term in the brackets is the potential associated to non-interacting holes, i.e. pores. The effect of
stress interactions between holes is taken into account in the term Γ. In the dry case, Γ = 1 − p
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where p is the overall porosity (see [Kachanov, 199389]). This approach corresponds to Mori-
Tanaka’s model [Mori and Tanaka, 1973120]. The interaction effect between cracks and hole is
“asymmetric” : cracks do no affect holes, whereas holes affect cracks. In the case where the rock
is fluid saturated the effect of stress interactions due to holes can be neglected and Γ = 1.
[Kachanov, 199389] gives the expression of the elastic potential associated to randomly orien-
ted non-interacting cracks :














(2 tr (σ.σ) + (trσ)2)
}
(4.10)




Typically, h ' 2. δ characterizes the coupling between the solid stress and the fluid pressure, and
thus determines the fluid impact on the effective crack compliance :
δ = (1− νo/2)Eoζ
Kf
h (4.12)
δ compares the fluid bulk modulusKf to what is an apparent crack bulk modulus (1−νo/2)Eoζh,
where ζ is the crack aspect ratio. In the dry case δ → ∞ (see [Kachanov, 199389] and [Schubnel
and Guéguen, 2003158]).
An expression of the elastic potential associated to non-interacting spherical holes was propo-
















where δs incorporates the following physical parameters : the matrix stiffness, the fluid com-





Eo/Kf − 3(1− 2νo)
1− νo . (4.14)
For liquid water (Kf ' 2GPa) and elastic constants equal to Eo = 40GPa and νo = 0.24, δs is
equal to 5.4.
4.4.3.2 Effective Moduli of Dry Rock
In the dry case, the stress perturbations due to the presence of holes is taken into account and
Γ = 1 − p. Parameters δ and δs are very large. Thus, combining equations (4.8, 4.9, 4.10 and
4.13), the effective shear modulus G (which can be directly inverted from the S-wave velocities),
and the effective bulk modulus K (which can be directly inverted from a combination of the P -
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7− 5νo . (4.16)
The evolution of the elastic moduli K/Ko, G/Go, and ν are plotted versus the crack density for
different porosity values (range φ = 0− 30%) on Figures 3a, 3b, and 3c, respectively,. Input data
for the solid matrix are detailed in Table 1.
The crack density being constant, a decrease in porosity induces a moderate increase of both
the effective bulk and shear moduli while the Poisson ratio ν decreases slightly. Reciprocally, at a
given porosity, an increase of the crack density reduces the bulk and shear moduli. However, the
Poisson ratio (Figure 3c) is affected in a different manner by cracks and decreases with increasing
crack density. Note that the effects of cracks and pores are opposite on the Poisson ratio : an
increase of crack density reduces ν, whereas an increase of porosity increases ν.
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Figure 3 : Effective elastic moduli of a idealized-dry rock made of a mixture of penny-shaped
cracks and spheroidal pores. (a) Effective bulk modulusK/Ko (b) Effective shear modulusG/Go,
(c) Effective poisson ratio ν are plotted versus crack density ρ (range [0-0.5]). The curve are given
at fixed porosity φ, which varies from φ = 0% to φ = 30%. The bulk and shear moduli of the dry
matrix (Ko , Go) are summarized in Table 1.
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Ko (GPa) 21.3 25.8 2
Go (GPa) 18 16.2 0
Table 1 : The bulk modulus Ko and shear modulus Go of the wet and dry matrix, were cal-
culated from the velocities data, assuming that the crack density ρ = 0 when the velocities are
constant (at a porosity ∼ 23.5%). Theses values are used in the effective medium model ‘cracks
and pores’.
4.4.3.3 Effective Moduli of Fluid Saturated Rock
In the wet case, the bulk and shear moduli can also be derived from equations (4.7,4.8,4.9 and
4.13) and can be expressed as follows :
Ko
K







































7− 5νo . (4.18)
In this case, the bulk and shear moduli are functions of the elastic properties of the matrix, the
porosity p, the crack density ρ and the aspect ratio ζ (which affects the saturation parameter δ). As
in the dry case, the bulk and shear moduli are inversely proportional to both the porosity and the
crack density. A new important parameter to be taken into consideration here is the aspect ratio ζ.
Figures 4a, 4b, and 4c show the evolution of both the bulk and shear moduli (K/Ko, G/Go) and
the Poisson’s ratio ν versus the crack density, for different values of aspect ratio ζ. The porosity
was fixed to 20% and the matrix parameters are summarized in Table 1. In the case of a fluid-
saturated rock, the bulk and shear moduli decrease as ζ increases. Note that the effect is more
pronounced in : i) the case of the bulk modulus than the shear modulus ; ii) the limit case ζ = 1
(cracks correspond to a sphere) or δ = δs = ∞ (dry medium) than in the case when cracks are
more flattened (typically, ζ ∼ 10−3). The evolution of Poisson’s ratio ν is very different compared
to the dry case (Figure 4c) : (i) if 10−1 < ζ < 1, ν decreases slightly as ρ increases ; (ii) in contrast,
if 10−4 < ζ < 10−2, the Poisson’s ratio increases as crack density increases. Such a behavior was
also predicted by the differential self-consistent model of [Le Ravalec and Guéguen, 1996108].
4.4.4 Results
4.4.4.1 Pressure/Porosity Reduction
In the following, we use the convention that the compressive stresses and compactive strains
are positive. The pore pressure is denoted by Pp, and the difference between the confining pressure
108
4.4. QUANTIFICATION DE L’ENDOMMAGEMENT SOUS CONTRAINTE ISOTROPE
(Pc) and the pore pressure is referred to as “the effective pressure” P .
Figure 5 shows the evolution of the porosity versus the effective pressure, in the dry and wet
experiments. In both cases, at P < P ∗, the porosity reduction shows a linear dependence with
the effective pressure. On both curves, the inflection point corresponds to the onset of grain cru-
shing and pore collapse P ∗ [Zhang et al., 1990194, Wong et al., 1997187], equal to 180MPa and
135MPa, in the dry and wet case, respectively. Beyond P ∗, accelerating inelastic volume compac-
tion occurs, due to extensive grain crushing, grain displacement and pore collapse. Although there
are a number of common pressure-dependent features on the two plots, the water-saturated sample
is much weaker than the dry one. Such a difference in stress/strain response, probably caused by
chemical weakening effects and stress corrosion due to presence of a chemically active pore fluid
[Michalske and Freiman, 1981116] has already been observed in previous experiments [Read et
al.,1995138, Baud et al., 20008]. Following [Baud et al., 20008], the water-weakening effect on
grain crushing can be expressed as P ∗wet/P ∗dry = (γ′/γ)3/2, where γ and γ′ are the specific surface
energies of the dry and wet matrices respectively. Our experimental results yield to γ′/γ = 0.82,
a value in the range of those observed in Darley Dale, Gosford, and Boise sandstones by [Baud et
al., 20008].
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Figure 4 : Effective elastic moduli of a idealized-wet rock made of a mixture of penny-shaped
cracks and spheroidal pores. (a) Effective bulk modulusK/Ko (b) Effective shear modulusG/Go,
(c) Effective poisson ratio ν are plotted versus crack density ρ (range [0-0.5]). The curve are given
at fixed aspect ratio ζ, which varies from ζ = 1 to ζ = 10−4. In these plots the porosity is constant,
and φ = 20%. The bulk and shear moduli of the wet matrix (Ko , Go) are summarized in Table 1.
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Figure 5 : Mechanical data for the dry and wet specimens : the porosity reduction is plotted
versus effective pressure. The critical pressure P ∗ indicates the beginning of pore collapse and
grain crushing. P ∗ is lower in the wet specimen than in the dry specimen, which is explained by
chemico-chemical weakening effects. The unloading is plotted in dashed.
4.4.4.2 Elastic Wave Velocities Data
During those two experiments, elastic wave velocities were measured at increasing confining
pressure with 5MPa increments up to the maximum pressure, then at decreasing confining pres-
sure with 10MPa decrements. The evolution of compressionnal and shear elastic wave velocities
with effective pressure are plotted on Figure 6. At P < P ∗, both P and S velocities increase with
pressure, until they reach a plateau at P ' 50MPa. The non-linear part of the curves is generally
interpreted to visco-elastic closure of pre-existing cracks [Walsh, 1965183 ; Birch, 196119,20 ; Nur
and Simmons, 1969123], whilst the linear part (50MPa < P < P ∗) reflects the intrinsic elastic
properties of the rocks, i.e., the crack-free matrix properties. Our experiments yields ‘intrinsic’
elastic properties Ko, and Go equal to the ones already presented on Table 1. Whether in dry or
wet conditions (Figure 6) and although porosity decreases, both P - and S- wave velocities drop
sharply at P ∗ and decrease by several percents. This can only be explained by the nucleation and/or
propagation of newly formed cracks, appearing at high pressure. While pore collapse and porosity
reduction tends to increase elastic wave velocities, newly formed cracks due to grain crushing tend
to decrease the velocities. At first, increased damage and newly formed cracks play a dominant
role. This result is consistent with the effective medium theory developed in Section 3. Beyond
P ∗, Figure 6 shows clear inflexion points, at P ' 220MPa and P ' 160MPa in the dry and wet
case respectively, where velocities start to increase again. At this point, the newly formed cracks
are progressively being closed and the material becomes stiffer again. Velocities measured during
depressurization (dashed lines on the plots) remain lower than those measured during pressuri-
zation, demonstrating the extensive damage accumulation as cracks reopen and propagate during
unloading.
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Figure 6 : Velocity measurements for the dry and wet specimens : the elastic wave velocities P
and S are plotted versus the effective pressure. At the critical pressure P ∗, the velocities decrease
due to grain crushing and pore collapse. Note that at a pressure P ' 220MPa and P ' 160MPa,
in the dry and wet specimens respectively, the velocities increase again. The unloading is plotted
in dashed.
4.4.4.3 Microstructural Observations
Detailed microstructural analysis was performed on the dry sample under scanning electron
microscopy (SEM). SEM sections (20× 40mm) were cut parallel to the long specimen axis (see
Figure 1). Sections were impregnated using epoxy resin, subsequently polished and gold coated.
Figure 7a shows a SEM micrograph of an intact specimen, for comparison : the porosity (black)
is 25% ; quartz grains appear darker than the feldspar grains on the picture ; clay are often located
within the pores, or between two grains ; grains are mostly subangular to subrounded ; mean grain
radii are between 80µm and 150µm, with a mean value of about 110µm. Figures 7b and 7c
are SEM micrographs of the deformed sample, and illustrate the extensive grain crushing that
took place during deformation. Grain fragments fill up the collapsed pore space, resulting in a
large decrease of the sample porosity. Crack nucleation takes place at Hertzian contacts (figure
7d), resulting in cracks at a scale with the original grain size. Then the crushing of some grain
produces small micro-cracks, the scale of the fine produced is of the order of few microns (Figure
7b and 7c). Note that after unloading the rock was still cohesive.
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Figure 7 : SEM micrograph (backscattered) of Bleurswiller sandstone. Epoxy-filled pores
appear in black. (a) Picture of an intact sandstone : the porosity is 25%. (b,c) Pictures of the
specimens deformed under dry condition. Note that the scale is the same as in Figure (a). Crushed
grain and cement fragments fill the pore space, which result in large decrease of the porosity. (c)
Fractured grains at Hertzian contacts.
4.4.5 Interpretations
4.4.5.1 Crack Density Evolution as Inferred from Elastic Wave Velocities Variations
The crack density ρ can be inferred from equations (4.15), (4.16), (4.17) and (4.18) in the dry
and wet experiments, respectively. The effective shear and bulk moduli G, K are directly inverted
from elastic wave velocities data using :
G = ψV 2s and K = ψ(V 2p −
4
3
V 2s ) .
The bulk density of the rock ψ is corrected from porosity variations, with ψ = ψo(1 − p) + ψfp
and ψo = 2.6 103 kg/m3. We assume that the crack porosity variation is negligible compared to
the overall porosity. When the elastic wave velocities reach a constant value (plateau), the rock is
considered to be crack free (ρ = 0) and we can calculate the shear and bulk moduli of the crack
free matrix (Ko, Go) (at a porosity ' 23.5%), using data from this part of the loading path. Those
values are reported in Table 1.
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4.4.5.1.1 Dry Experiment In the dry case, the effective medium model (pores and cracks)
gives two independent relations (equations (4.15) and (4.16)) for a single crack parameter, the
crack density. On figure 8, the evolution of the cracks density is plotted versus pressure. Curve 1
plots ρ values inferred from S- wave data (equation (4.16)) while curve (2) plots ρ values inferred
from a combination of P - and S- waves data (equation (4.15)). Curve 3 plots the average of ρ
obtained from those two values. Initially, the crack density ρ decreases from 1 to 0 as the confining
pressure P is raised from 0 to 50MPa. Since the associated porosity reduction in this part of
the loading path is small (∼ 1%), the crack density decrease can be mainly attributed to visco-
elastic closures of pre-existing cracks. In addition, the average crack compliance is also drastically
increased as the contact area between crack faces increases during crack closure [Sevostianov and
Kachanov, in prep.]. Note that the agreement between the values inferred from equations (4.15)
and (4.16) is excellent up to P ∗. At P = P ∗, when pore collapse and grain crushing take place,
the crack density ρ jumps from 0 to a mean value of 0.1. An anomalous feature just beyond P ∗ is
that crack densities inferred from equations (4.15) and (4.16) become different : inversion of S-
waves (or G moduli) gives a ρ value close to 0.2, whereas inversion of K moduli data give a ρ





















Figure 8 : Evolution of crack density as a function of the effective pressure found in the dry
specimen. Curves 1 and 2 show ρ values inverted from equation (4.16) (G modulus) and (4.15) (K
modulus) respectively. Curves 3 shows the average between these two values of ρ. The beginning
of pore collapse and grain crushing P ∗ is associated with an increase of the crack density. The
curves 1 and 2 start to diverge at P ∗, which may be explained by a mechanism of rolling-contacts.
The unloading is in dashed.
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Figure 9 : (a) Evolution of crack density and (b) aspect ratio as functions of the effective
pressure in the wet specimen. P ∗ is associated with an increase of crack density higher than these
found in Figure 8. The cracks created at the beginning of grain crushing have small aspect ratio,
ζ < 10−2.
4.4.5.1.2 Fluid saturated experiment In the wet experiment, both the crack density ρ and the
average aspect ratio ζ can be derived from the S- and P - wave data. There are 2 equations for 2
crack parameters and the degree of freedom of the inversion is therefore equal to zero. Figures 9a
and 9b plot the crack density and aspect ratio evolutions as a function of the effective pressure.
Figures 8 and 9a show some common features : a decrease of the crack density from 1 to 0 in the
first part of the loading path, and then a jump of the crack density at P ∗. However, beyond P ∗, the
crack density inferred in the wet case is equal to ρ = 0.4, which is a much higher value than in
the dry case. Such a difference could be explained by chemo-mechanical effects, in the same way
P ∗ has a much lower value. The evolution of the average crack aspect ratio with effective pressure
P (Figure 9b) follows a similar trend. As effective pressure is raised from 0 to 50MPa, the crack
aspect ratio decreases exponentially from 2.4 10−2 to 5 10−4, illustrating crack closure. At P ∗, the
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aspect ratio re-increases suddenly to ζ = 1.3 10−2, showing that new cracks with larger aspect ratio
(possibly collapsed pores) were created at that point. Beyond P ∗, ζ decreases exponentially again
to reach a final value of 5 10−4 at 200MPa, which illustrates the visco-elastic closure of the newly
formed cracks. During depressurization (dashed lines), both the crack density and the aspect ratio
increases drastically, showing not only crack re-opening, but permanent damage accumulation.
These simple inversion results show that our effective medium model is a very powerful tool in
order to describe the physical state of damage within a saturated rock.



















Figure 10 : Evolution of the Vp/Vs ratio in the wet and dry specimens as functions of effec-
tive pressure. Dots are experimental data. The curves are estimation of Vp/Vs derived from the
effective medium model ‘cracks and pores’, using crack density and aspect ratio shown in Figures
8 and 9. When pore collapse and grain crushing occurs in the dry specimen, experimental data
show an increase of Vp/Vs, which is not predicted by the effective medium model (see Figure 3c).
Figure 10 plots the evolution of Vp/Vs ratios in the dry and wet experiments. On this Figure,
symbols correspond to the experimental data while solid lines represent the estimated values of
Vp/Vs as inferred from the effective medium model, using the values for mean crack densities






= 2(1−ν)1−2ν ) an increase in Vp/Vs is associated with an increase in ν and reciprocally.
In the dry case, the Vp/Vs ratio of dry rock increases substantially with increasing pressure (for
P < 50MPa). Again, this is a consequence of the visco-elastic closure of the preexisting cracks.
In contrast, in the same range of pressure, when the rock is saturated with water, the Vp/Vs ra-
tio decrease as effective pressure increase. Similar observations have been reported in previous
experiments [Nur, 1989124 ; Dvorkin, 200046]. Both in the dry and wet cases, the agreement bet-
ween experimental data and predicted value from EM theory are good. Between 50MPa and
P ∗, the Vp/Vs ratio is a constant which reflects the intrinsic rock properties : Vp/Vs = 1.59 and
Vp/Vs = 1.72 in the dry and wet case, respectively. Vp/Vs is larger in saturated conditions because
water induces an increase of the effective bulk modulus, while the shear modulus remains the same
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in the dry and saturated rock [Gassmann, 195162]. Both in wet and dry conditions, grain crushing
is associated with a sudden increase of the Vp/Vs ratio at P ∗. This experimental observation is
only well predicted by the effective medium model in wet conditions. This is explained by the
additional crack parameter ζ used in model, and the dominant effect of average crack aspect ratio
reduction (ζ is in the range 10−2 − 10−4 at P > P ∗, see Figures 9b and 4c) during closure of
the newly formed cracks. At higher pressures, the Vp/Vs ratio remains constant, showing that the
counteracting roles of decreasing crack density and decreasing aspect ratio (Figure 4c) cancel one
another. In the dry case however, our modelling does not predict an increase of the Vp/Vs ratio but
rather a slight decrease (Figure 3c), due to increasing crack density.
This last observation points out the limit of the previous effective medium model, which seems
to be a better approximation in saturated conditions than in dry. This is most certainly due to the
fact that stress interactions between cracks are larger in dry than saturated conditions, as water
tends to act as a screen to stress perturbations. Thus the non-interactive approximation is a better
approximation in wet conditions. Additionally and most importantly, the extra crack parameter ζ,
which is absent in the dry scheme, enables a finer description of the rock microstructural evolution,
and increases the degree of freedom in the elastic wave velocity inversion from -1 to zero.
An alternative approach can be followed in order to understand the evolution of the Vp/Vs ratio
in dry conditions. While the previous effective medium model considers the rock as a continuous
matrix containing inclusions (here pores and cracks), a complementary view is to look at it as
a discontinuous granular medium. In such way, [Digby, 198139]’s dry granular medium model
assumes that the rock is a homogeneous and isotropic granular medium, formed by randomly
packed spherical grains. Neighboring spheres of radius R are initially firmly bonded across small,
circular regions of average radius b. As the hydrostatic pressure increases in the medium , the
spheres deform in such a way that the contact regions of all the neighboring spheres increases to
a, but remain flat and circular. In such a configuration a ≥ b and a, b R. The simple case b = a
corresponds to the usual Hertz-Mindlin result where the contact is infinitely rough and no slip
is allowed. On the contrary, for an unconsolidated sand, b goes to zero. Using Digby’s [198139]









(2− νo) + 4(1− νo)
a
b
(2− νo) + 3(1− νo)
(4.19)
where νo is the Poisson ratio of the solid grains. The Vp/Vs ratio is now again a function of 2
independent unitless quantities : (a/b) and νo. The evolution of the V p/V s ratio is plotted as
function of νo for different values of a/b on Figure 11. While in such a model, the Vp/Vs ratio
depends weakly on initial νo value, Figure 11 shows that the important parameter here is (a/b).
Digby’s [198139] model predicts a maximum value of Vp/Vs ' 1.74 when b→ 0.
In dry conditions and in the range 50MPa < P < P ∗, Vp/Vs = 1.59. Using equation (12)
and νo ∼ 0.18 yields a/b ' 3.5. At P > 220MPa, Vp/Vs = 1.67 is consistent with a/b ' 12.
Such an increase in (a/b) beyond P ∗ can be interpreted as a decrease in b, the bonding radius,
which means the grains are less cemented. This is exactly what is expected from grain crushing,
as it produces small uncemented grains (Figure 7). However, and because only a fraction of the
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original grains have been crushed at the end of our experiments (the rock is still cohesive when
retrieved from the pressure vessel), the maximum value of Vp/Vs = 1.74 was not reached. The
above interpretation allows us to add some complementary comments to section 5.1.1. As pointed
previously, Figure 8 shows that the crack density inverted from shear waves is larger than the one
inverted from both compressionnal and shear waves. This, in fact, implies that the shear modulus
G ’sees’ more damage than the bulk modulus K and suggests that the new grains contacts of the
small uncemented grains produced by crushing resist better to compression than to shear, just as
rolling contacts do.






















a/b= 1 000 000
Pressure < P*
Pressure > P*
Figure 11 : Digby’s model is a granular one, and gives the evolution of the ratio Vp/Vs as a
function of the intrinsic Poisson’s ratio of the grain, for different value of a/b. When P < P ∗,
Vp/Vs = 1.59, which corresponds to a/b ' 3.5, with an intrinsic Poisson’ratio fixed at νo = 0.18,
when P > P ∗,Vp/Vs = 1.67, and a/b ' 12. This physical explanation is that most grains are no
more bonded at this second stage, which yields to lower values of b.
4.4.5.3 Mean Crack Radius Evolution during Depressurization
During depressurization, our inversion pointed a dramatic increase in the crack density (Fi-
gures 8 and 9a). Because the crack density ρ is defined as ρ = 1V
∑N c3i (see part 3.1), it can also





where < c > is the mean crack radius, and < `o > the average distance between two cracks.
As a first approximation, we can assume that crack nucleation was dominant during pore col-
lapse and grain crushing so that < `o > decreased at P ∗. On the contrary, an intuitive approxima-
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tion would be that during depressurization, no crack nucleation takes place. This, in turn, implies
that crack propagation is active during unloading (stress relief cracking), and < c > increases at












a)	 	 	 	 	 	 	 b)
Figure 12 : (a) The hydrostatic pressure tends to close the cracks. Crack is modelled as a
penny-shaped with c radius. (b) two grains (of radii R1 and R2) in elastic contact under normal
loading F . Under the load F , the cracks at the circular boundary of the elastic contact (radius a)
tend to propagate.
A simple way to model crack propagation in the present case is to consider that crack radius
is determined by the balance of two forces. First, the cracks tend to close due to the confining
pressure (Figure 12a), and the mode I stress intensity factor is given by [Lawn, 1975100] :
KP1 = ψPc
1/2. (4.21)
where P is effective pressure, c the crack radius and ψ a dimensionless geometrical factor.
Second, cracks tend to propagate under a normal tensile force F at a grain to grain contact
(Figure 12b). In such a configuration, the stress intensity factor in mode I is given by [Lawn,
1975100] and can be expressed as :
KFI = 1.12σt(pic)
1/2 (4.22)
where σt is the maximum tensile stress at the circular boundary of the contact area. Since we are
dealing with linear fracture mechanics, both contributions (Figures 12a and 12b) can be added and
we may write :
K1 = KFI −KP1 (4.23)
Equation (4.23) states that the crack starts to propagate only when the stress intensity factor KI
reaches its critical value KIc, i.e. the fracture toughness. Following [Zhang at al., 1990194], KFI
can also be expressed as a function of the effective pressure P , the porosity φ, the relative grain
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radius and the elastic moduli of the grain :







where R is the grain radius, Eo and νo the grain elastic moduli.








– and using [Brandt, 195528]’s model, the normal force F is equal to :
F = 8.1φ3/2R2P (4.26)










Combining this last equation with equations (4.21) and (4.23), the critical stress intensity factor in







1/2P 1/3 − ψP
]
c1/2 (4.28)
Equation (4.28) links the evolution of the mean crack radius < c > to the effective pressure,
the elastic constants of the grain, the porosity and the fracture toughness KIc. At low pressure, the
first term in equation (4.28) is dominant and thus crack are expected to propagate. However, we
should point here that although this model provides a simple and good first approximation of the
crack radius evolution during depressurization, it is not valid at very low pressures, i.e. when the
crack density becomes too large to ignore stress interactions.
It follows from the preceding analysis that the mean crack radius < c > can be expressed
independently in terms of two unknown quantities solely : the average distance between cracks
< `o > and the geometrical factor ψ from equations (4.20) and (4.28) respectively. Indeed, the
crack density ρ was already derived from elastic wave velocity data and the other parameters are
all known : values of the elastic constant Eo, νo are given in Table 1, while KIc value for quartz
is K1c ∼ 1MPa.m1/2 [Atkinson and Meredith, 19875]. Figure 13 plots the evolution of the
mean crack radius as a function of the effective pressure in the dry case. On the figure, the star
symbols correspond to the < c > values derived from the crack density data (equation 13), with
a constant < `o > value fixed to 0.9µm. This average distance between two cracks is very small,
in agreement with post-mortem microscopy observations (Section 4.3). The solid line however,
corresponds to the mean crack radius evolution as derived from equation (4.28). The best fit was
found for a geometrical factor ψ = 0.6. This is comparable to what [Kachanov et al. 200391]
found (ψ = 0.85 for `oc = 2.25) in the case of a infinite periodic system of parallel stacked cracks
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under an uniform loading P. Both ψ values are close, although the geometry is somewhat too
different to further the comparison. At pressure P > 50MPa, the agreement between both < c >
values is excellent. At lower pressures, the agreement is poor for the obvious reason that equation
(4.28) is not valid anymore. Indeed, at pressure P = 50MPa, the crack density inverted from
velocities is already ρ = 0.85 and stress interactions cannot be neglected any longer. In any case,
the model provides an estimate value of the mean crack radius value before depressurization : <
c >∼ 0.4µm. This value is also an estimate value of< c > at and beyond P ∗, as the crack density
was more or less constant during this part of the experiment (see Figure 8 - curve 3). However,
our modelling shows that during depressurization, stress relief cracking played an important role :
cracks propagated from < c >∼ 0.4µm at P = 270MPa to < c >∼ 0.8µm at P = 50MPa.
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Figure 13 : Evolution of the mean crack radius < c > during the unloading of the dry
sample as a function of the effective pressure. The dots are calculated from the crack density,
with `o = 0.9µm, the line is the < c > values derived from the fracture model, with a geometrical
factor ψ = 0.6. The comparison between these two estimations of < c > is excellent for pressure
higher than 50MPa .
4.4.5.4 Comparison with other studies and limestones
Only few studies report the simultaneous evolutions of elastic wave velocities and porosity
during pore collapse and grain crushing in porous rocks. [Johnston and Toksöz, 198584] and [Nur
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and Simmons, 1969123] report experimental results obtained on Bedford limestone, a coarse grai-
ned biogenetic limestone, poorly cemented by crystalline calcite, with an initial porosity of 12%.
Their experiments were performed in dry conditions and the porosity reduction was calculated


























































Figure 14 : Dry hydrostatic compaction of Bedford Limestone, from [Johnston and Toksöz,
198584]. (a) Porosity reduction, (b) P wave velocities, (c) S wave velocities as a function of effec-
tive pressure. In contrast with the experiments performed on Bleurswiller sandstone, the beginning
of pore collapse (P ∗) is associated with an increase of the P - and S- wave velocities. The behavior
of the velocities is due to the micro-mechanisms of the deformation : in the limestone pore collapse
is mainly due the plasticity of the calcite, and few grain crushing are observed.
Figure 14 summarizes their results : porosity reduction (Figure 14a), P -waves velocities (Figure
14b), and S-waves velocities (Figure 14c) are plotted versus effective pressure. The onset of pore
collapse was reached at P ∗ ∼ 100MPa (Figure 14a). In contrast to Bleurswiller sandstone, the
P - and S- wave velocities both increased as P ∗ was reached. Again and as discussed throughout
our study, the balance between the effects of an increase in crack density and a reduction of po-
rosity can be invoked to explain the decoupling between the evolution of elastic wave velocities
and porosity. In contrast with our experimental results obtained on a higher porosity rock, porosity
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reduction seemed to have a dominant effect on the elastic wave velocities evolution. However, this
would not be true anymore if the rock’s initial porosity was smaller, such as in the case Solnhof-
fen limestone (p ∼ 4%), as reported recently by [Schubnel et al. 2005159]. Therefore, there must
be a critical porosity under which the effect of porosity reduction becomes dominant during pore
collapse. In sandstones, this critical porosity is high (> 25%), whereas in limestones, it seems to
be in between 4 and 10%. Such a difference between limestones and sandstones can be explained
by the micro-mechanisms associated with pore collapse itself. In sandstones, pore collapse is a
result of grain crushing [Zhang et al. 1990194 ; Ménendez et al. 1996115] as porosity reduction is
the consequence of the filling of pore space by fragmented grains. In limestones however, pore
collapse is the result of intragranular plasticity of calcite, i.e. twinning and dislocation glide [Fre-
drich et al. 198957, Baud et al. 2000b8, Vajdova et al., 2004178 ; Schubnel et al., 2005159]. Hence,
cracking might be less pervasive and crack densities probably smaller. Nevertheless, the evolution
of dynamic elastic properties during the deformation of limestones could probably be predicted
successfully using the effective medium model pores and cracks that we presented in this study
(see Figure 3).
Finally, we would like to point out, that whether in limestones or sandstones, depressurization
induces large decreases of elastic wave velocities (dashed lines on Figure 14), which proves the
important role played by stress relief cracking in crack propagation. Such an observation was also
performed on very low porosity calcic rocks such as Carrara marble and Solnhoffen limestone
[Schubnel et al., 2005159] and even granites from the URL underground laboratory [Collins and
Young, 200034].
4.4.6 Conclusions
Elastic P - and S- wave velocities have been measured during hydrostatic compression of the
Bleurswiller sandstone in both dry and wet conditions. During the first part of the loading, the
elastic wave velocities increased due the closure of pre-existing cracks, until a plateau is reached.
This plateau corresponds to the intrinsic, crack free, elastic parameters of the rock. The pressure
of crack closure is a function of the intrinsic Young’s modulus and the average crack aspect ratio.
Beyond a critical effective pressure P ∗, pore collapse and grain crushing took place, which was
readily confirmed by microstructural observations in the SEM. However, and counter intuitively,
both P - and S- wave velocities decrease at P ∗. This could nevertheless be interpreted by showing
that newly formed cracks produced by grain crushing played a dominant role on the elastic wave
velocities evolution.
A new effective medium model [Kachanov, 199388 ; Shafiro and Kachanov, 1997162], contai-
ning both penny shaped cracks and spheroidal holes, enabled us to interpret our experimental
results in terms of the competition arising from an increase in crack density and a decrease of po-
rosity during grain crushing and pore collapse. This model was proven to be a very powerful tool
in order to quantify the physical state of the crack population within a rock. In particular, the mo-
del permitted to retrieve the evolution of both the crack density and the average aspect ratio from
elastic wave velocities, and thus quantify visco-elastic crack closure/opening, damage accumula-
tion and/or crack propagation during an entire loading cycle. Similar inversions were performed
recently in non-porous rocks with an equivalent success [Benson et al., 200511 ; Schubnel et al.
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2005160]. However and because the model relies on the non-interactive assumption, its results are
more reliable in wet conditions : in dry conditions, the model failed in predicting the observed
increase of the Vp/Vs ratio during pore collapse and grain crushing. An alternative approach was
then used, based on Digby’s [198139] granular media modeling and showed the increase Vp/Vs
was probably due to the transformation of the rock into a granular uncemented medium.
The ratio Vp/Vs is a quantity frequently used in seismology and Vp/Vs anomalies have some-
times been recorded before and after earthquakes. For example, after the Antofagasta earthquake,
an anomaly of Vp/Vs was observed [Husen and Kissiling, 200181, Koerner et al., 200498] : Vp/Vs
increased from 1.72 to a significant mean value of 1.77. [Husen and Kissiling, 200181] suggested
that the anomaly was fluid-driven. Indeed, an increase of Vp/Vs at low temperature is in general
interpreted in term of fluid content for the sole reason that elastic wave velocities are dramatically
affected by pore fluid properties : compressional wave velocities are higher in fluid saturated rocks
than in dry rocks, while the shear velocities are about the same, which results in an overall in-
crease of the Vp/Vs ratio. However, the experimental results reported in this study show that grain
crushing can induce an increase in Vp/Vs as well. In our case, Vp/Vs ratio increased from 1.59 to
1.67 in the dry case, from 1.72 to > 1.8 in the wet case. This result has been interpreted in two
different ways. In the wet case and using effective medium theory, we showed it was the result
of both damage accumulation (increase in crack density) and crack opening (increase in average
crack aspect ratio). In the dry case, using [Digby, 198139] granular model, we showed it was the
result of a lower cohesion in the rock and grains becoming less and less cemented. The physical
implication is that Vp/Vs is not only a function of the saturation, but also of the exact physical
state of the crack population within a rock, i.e. the crack density, the average crack aspect ratio and
the overall cohesion of the grains. This might have important implications for the understanding
of Vp/Vs anomalies in fault zones and fault gouges in the field.
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Mise en évidence de bandes de
compaction
Dans ce chapitre nous présentons une série d’expériences menées sur le grès de Bleurswiller. Au
cours de ces expériences les échantillons sont saturés d’eau et la pression de pore fixée à 10MPa.
Pour des pressions de confinement inférieures à 30MPa, la roche a un comportement fragile, i.e., le
mode de rupture est caractérisé par des bandes de cisaillement. Des analyses aux rayons X (scanner
médical) confirme le caractère dilatant de ces bandes. Pour des pressions de confinement supérieures à
30MPa, le comportement de la roche est ductile. Cependant l’observation des échantillons après défor-
mation montre que la compaction n’est pas homogène mais localisée, i.e., il y a formation de bandes
de compaction. Au cours de ces expériences, nous avons mesurés l’évolution des vitesses élastiques, et
de la perméabilité. Les bandes de compaction sont des zones, où la porosité est inférieure à quelques
pourcents, alors que dans la roche encaissante la porosité reste proche de 25%. Ces bandes ce com-
portent donc comme des barrières à l’écoulement des fluides, et l’on observe une chute importante de
la perméabilité pendant la formation des bandes de compaction. Un modèle de perméabilité très simple
permet d’estimer la perméabilité d’une bande de compaction. Le rapport entre la perméabilité de la
roche encaissante et d’une bande de compaction est d’environ cinquante. Ce chapitre se décompose en
deux parties ;
– La première partie présente les résultats expérimentaux obtenus au laboratoire de Géologie de
l’ENS : la mise en évidence de bandes de compaction, l’évolution des vitesses élastiques et de la
perméabilité pendant la formation des bandes de compaction, et un modèle simple d’évolution
de la perméabilité d’une roche contenant une ou plusieurs bandes de compaction.
– La seconde partie est un article publié dans International Journal of Rock Mechanics and Mining
Sciences.
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5.1 Comportement du grès de Bleurswiller sous chargement triaxial
5.1.1 Observations expérimentales
FIG. 5.1 – Essai tri-axiaux pour différentes pressions de confinement Pc = 50, 70, 90, et
110MPa (essai saturé, grès de Bleurswiller, porosité initiale p = 25%) : (a) évolution de la va-
riation de porosité en fonction de la contrainte moyenne effective, (b) et (c) évolution des vitesses
élastiques P et S en fonction de la contrainte moyenne effective .
Pour des pressions de confinement inférieures à 30MPa le comportement du grès étudié est
fragile ; c’est à dire que si la roche se compacte dans un premier temps élastiquement, elle déve-
loppe par la suite de la dilatance puis se fracture. Pour des pressions de confinement supérieures à
30MPa, si la roche se compacte élastiquement dans un premier temps, lorsque l’état de contrainte
atteint un seuil noté C∗, la roche ne développe pas de dilatance mais de la compaction associée
à un effondrement de la structure poreuse et de la fracturation de grains. La figure 5.1 résume
différents essais tri-axiaux menés à des pressions de confinement de 50, 70, 90, et 110MPa : la
figure 5.1a donne l’évolution de la porosité en fonction de la contrainte moyenne, la figure 5.1b)
et 5.1c) donnent l’évolution des vitesses P et S en fonction de la contrainte moyenne.
Pc=12 MPa  Pc=30 MPa  Pc=50 MPa  Pc=70MPa  Pc=90MPa     (1)              (2)
FIG. 5.2 – Photo des échantillons de grès de Bleurswiller, déformés triaxialement à différentes
pressions de confinement (Pc). Le diamètre initial de l’échantillon (2) est de 40mm et sa longueur
initiale de 80mm. (1) est une photo de l’échantillon déformé sous contrainte isotrope .
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Comme pour l’essai de compression isotrope, on peut distinguer différents domaines. Lorsque
la roche se compacte élastiquement, les vitesses P et S augmentent, ceci est dû à la fermeture
des fissures préexistantes, puis les vitesses P et S atteignent une valeur constante, où toutes les
fissures préexistantes se retrouvent fermées. Lorsque l’état de contrainte atteint la contrainte C∗
la structure poreuse s’effondre et la roche se compacte de façon drastique (figure 5.1a)). Pendant
cette compaction, les vitesses, comme dans le cas de l’essai sous pression isotrope chutent, ce qui
prouve que lors de ces chargements la création de fissures due à la fissuration des grains et des
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FIG. 5.3 – a) Photo d’un échantillon coupé de grès déformé (la pression de confinement était
de 110MPa). b) Photo de la microstructure d’une bande de compaction, (microscope optique –
lumière polarisée).
La figure 5.2 est une série de photos d’échantillons du même grès déformés triaxialement
à différentes pressions de confinement. Pour des pressions de confinement de 12 et 30MPa les
photos montrent que la déformation s’est localisée sous forme de bandes de cisaillement. Pour
des pressions de confinement supérieures à 30MPa, la déformation des échantillons est associée à
un effondrement de la structure poreuse (figure 5.1). Cependant les photos 5.2 montrent que cette
déformation n’est pas homogène, en effet on voit nettement sur ces photos des bandes plus ou
moins parallèles entre elles, et perpendiculaires au chargement axial. Des études microscopiques
montrent qu’à l’intérieur des bandes la réduction de porosité peut être supérieure à 20%, alors
qu’à l’extérieur des bandes la roche est intacte (figure 5.3). Notons que de telles structures sont
également observées dans d’autre matériaux, comme les mousses d’aluminium ou les structures
en ‘nids d’abeilles’.
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5.1.2 Conséquences des bandes de compaction sur la perméabilité
La perméabilité a été mesurée au cours des expériences présentées dans la section précédente.
Les résultats sont montrés sur la figure 5.4. Lorsque l’échantillon se déforme élastiquement (état
de contrainte inférieur à C∗), la perméabilité diminue linéairement dans un diagramme semi-log.
Cette réduction de perméabilité peut être attribuée à la fermeture élastique des pores, ou bien à
la fermeture des fissures pré-existantes. Lorsque l’état de contrainte atteint la contrainte critique
C∗, des bandes de compaction se développent, et la porosité chute de plusieurs pourcents. Cette
réduction de porosité localisée dans les bandes de compaction s’accompagne d’une chute drastique
de la perméabilité. Par exemple pour l’échantillon déformé à une pression de confinement de
90MPa, la perméabilité chute de k = 168 × 10−16m2 à k = 28 × 10−16m2, alors que la
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FIG. 5.4 – Essai tri-axiaux pour différentes pressions de confinement Pc = 50, 70, 90, et
110MPa (essai saturé, grès de Bleurswiller, porosité initiale Φ = 25%) : (a) évolution de la
variation de porosité en fonction de la contrainte moyenne effective, (b) évolution de la perméabi-
lité en fonction de la contrainte moyenne effective.
Ces expériences montrent que les bandes de compaction se comportent comme des barrières
à l’écoulement des fluides. Ce comportement a également été mis en évidence sur le grès de Ben-
theim par [Vajdova et al., 2004179].
5.1.3 Modélisation de l’écoulement dans un grès contenant des bandes de compac-
tion
Bien qu’il soit "évident qu’aucune relation simple ne puisse exister entre porosité et perméa-
bilité" [Scheidegger, 1974154], de nombreux auteurs ont tenté de trouver de telles corrélations. La
perméabilité n’est en réalité pas déterminée par la porosité Φ, mais par la microstructure de la
porosité.
Dans une roche, on peut imaginer que deux réseaux existent en parallèle :
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FIG. 5.5 – (a) Evolution de la variation de porosité ; (b) évolution de la perméabilité ; (c) évolution
de la densité de fissures ; (d) évolution du rapport de forme moyen des fissures en fonction de la
contrainte moyenne effective (les constantes élastiques de la matrice sans pore et sans fissure sont
Ko = 29GPa et Go = 16.5GPa).
1. Un réseau de porosité qui correspond à la porosité structurelle de la roche, appelé égale-
ment porosité de tube : ce sont les vides créés lors la cimentation des roches. Imaginons
un système de sphères de même rayon empilées les unes sur les autres, la porosité corres-
pond alors aux vides compris entre les sphères. Dans ce cas la perméabilité peut s’écrire [





où p est la porosité, r est le rayon moyen des tubes, et f le facteur de connectivité, si la
roche est très poreuse, on peut faire l’hypothèse que tous les pores sont connectés et f = 1.
On comprend alors, que l’application d’une contrainte hydrostatique va diminuer ces vides,
en compactant les grains, et donc réduire la perméabilité de la roche. L’application d’une
contrainte supérieure à C∗ va casser les grains et détruire ce réseau structurel.
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2. Un réseau de porosité dû à la fissuration de la roche. Deux populations de fissures doivent
être considérées : les fissures pré-existantes, et les fissures induites par l’effondrement de la
structure poreuse (fissurations des grains et joints de grains). La perméabilité d’un milieu




f w2 ζ ρ , (5.2)
où w est l’ouverture moyenne des fissures, ρ la densité de fissure, et ζ le facteur de forme
(ζ = w/c avec c le rayon de la fissure), et f un facteur de connectivité.
Dans une roche, ces deux réseaux sont intimement liés l’un à l’autre. Il est donc difficile
lors d’une expérience de connaître l’origine d’un éventuel changement de comportement de la
perméabilité. Cependant pour des roches poreuses, p ≥ 5%, on peut supposer une prédominance
du réseau de pore stucturel sur le réseau de fissuration [Zhu et al., 1997196].
Dans le cas du grès de Bleurswiller, la perméabilité avant déformation, est une perméabilité de
pores, l’équation (5.1) permet d’estimer le rayon moyen des tubes r :
r ' 1µm .
La densité de fissures ρ, ainsi que le facteur de forme moyen des fissures ζ peuvent-être déter-
minés à partir des vitesses élastiques P et S et du modèle pore et fissures développé en partie 2.
Les résultats sont montrés en figure 5.5 c) et d). Les formes de ces courbes sont comparables à
celles trouvés dans le cas d’un essai hydrostatique : Lorsque l’état de contrainte est inférieur à
l’état critique C∗, la densité de fissures et le rapport de forme moyen des fissures diminuent de
0.6 à 0 et ∼ 10−2 à 5 10−4, respectivement. Puis lorsque l’état de contrainte est supérieur à C∗, la
densité de fissures ré-augmente pour atteindre une valeur proche de 0.3, et le facteur de forme ζ
semble se stabiliser autour d’une valeur moyenne pour les trois expériences à ζ = 10−2.
Pour comprendre l’évolution de la perméabilité pendant la formation des bandes de compac-
tion, on peut imaginer le modèle présenté en figure 5.6 a). Le milieu est idéalisé comme une roche
intacte de perméabilité ko contenant des bandes de compaction parallèles entres elles, chaque
bande à une épaisseur l, et une perméabilité kcb. La perméabilité globale keff d’une telle structure
peut se calculer simplement à partir de la loi de Darcy :
keff =
ko
(nl/L)(ko/kcb − 1) + 1 , (5.3)
où L est la longueur de l’échantillon, et n le nombre de bandes de compaction dans l’échantillon.
On suppose que ko est constante et égale à la perméabilité initiale de la roche.
Dans la bande de compaction, la porosité est très faible, on peut supposer que la perméabilité
est contrôlée par les fissures. A partir de l’équation (5.2), on peut donner une première approxi-
mation de la perméabilité d’une bande de compaction. L’ouverture moyenne des fissures w est
supposée être du même ordre de grandeur que le rayon moyen des tubes, w ' 1µm, d’où
kcb ' 4 ∗ 10−16m2 ,
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FIG. 5.6 – a) Modélisation d’une roche contenant des bandes de compaction ; b), c), d) Compa-
raison des valeurs de perméabilité mesurées expérimentalement (en noir) avec celles calculées par
le modèle (en rouge) .
L’évolution de la perméabilité en fonction de la contrainte peut être calée sur les données
expérimentales en optimisant le nombre n de bandes de compaction. La longueur d’une bande est
prise constante et l = 1mm. Les résultats sont données en figures 5.6 b), c), et d). Par exemple
pour l’échantillon déformé à 110MPa de pression de confinement, le modèle est calé au mieux
en integrant une bande à P ′ = 110MPa, une seconde à P ′ = 115MPa, et une troisième à
P ′ = 117MPa.
Ce modèle est très simple, il suppose notamment l’existence de bandes de compaction conti-
nues sur la section de l’échantillon, ce qui n’est pas vraiment le cas, comme nous le verrons avec
les émissions acoustiques.
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Abstract
Field observations and laboratory experiments have recently documented the formation of compaction bands in porous
sandstones [Mollema and Antonellini, Tectonophysics 1996;267:209–28; Olsson and Holcomb, Geophys Res Lett 2000;27:3537–40;
Be´suelle, J Geophys Res 2001;106:13435–42; Klein et al., Phys Chem Earth 2001;26:21–5]. It has been observed experimentally
[Wong et al., J Geophys Res 2001;28:2521–4; Baud et al., J Geophys Res 2003, submitted; Fortin et al., 2003, Abstract EGS-AGU
Nice] that under axisymmetric compression, compaction bands develop sub-perpendicular to the main compressive stress which is
predicted theoretically in the framework of strain localization theory [Be´suelle, J Geophys Res 2001;106:13435–42; Issen and
Rudnicki, J Geophys Res 2000;105:21529–36]. Volumetric strain, ﬂuid transport and elastic properties are intimately coupled to one
another, for they all depend on a few intrinsic parameters such as the porosity, the crack density, and the matrix and ﬂuid elastic
properties. On the one hand, Scott et al. [Rock Mech Min Sci Geomech 1993;30:763–9] showed that elastic wave velocities were
clearly affected during the deformation of porous sandstones. On the other hand, Zhu and Wong [J Geophys Res 1997;102:3027–41]
showed that the relation between the evolution of permeability and volumetric strain during compaction of sandstones was not
straightforward. In this study, we present for the ﬁrst time the simultaneous evolution of volumetric strain, elastic wave velocities
and permeability for a set of deformation experiments of Bleurswiller sandstone. We show that, although very coherent to one
another, those three sets are not systematically correlated. Indeed, inelastic compaction, whether it is distributed or localized, is
accompanied by a drastic decrease of elastic wave velocities due to grain crushing, a decrease of permeability and porosity due to
pore collapse. Using simple statistical physics concepts based on the study of Kachanov [Adv Appl Mech 1993;30:259–445] and
Gue´guen and Dienes [Math Geol 1989;21:1–13], we try to understand and address the issue of coupling/decoupling between
volumetric strain (mainly sensitive to equant porosity variations), elastic properties (mainly sensitive to crack density) and
permeability (theoretically sensitive to both) during the formation of compaction bands. Finally, we show that the mineral
composition of a sandstone is a key parameter controlling the effective pressure at which the onset of pore collapse P takes place.
r 2005 Elsevier Ltd. All rights reserved.
Keywords: Compaction; Compaction bands; Elastic wave velocities; Permeability; Sandstone
1. Introduction
Strain localization occurs on all scales in the earth’s
crust. From the microscale level of grains to fault zones,
the deformation of rock mass frequently occurs in
narrow, localized bands that can evolve into fracture
zones consisting of several bands. Although brittle
faulting has generally been associated with dilatancy,
recent ﬁeld observations [1,2] have also focused atten-
tion on the formation of compaction bands in porous
sandstones. Mollema and Antonellini [2] described those
bands in a very porous aeolian sandstone which
consisted of thin planar zones of pure compressional
deformation, without apparent shear.
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Since then, different laboratory studies [3–6] have
documented the occurrence of strain localization in
high-porosity sandstones. In particular, the forma-
tion of discrete compaction bands was observed in
Bentheim sandstone [3] and in Diemelstadt sandstone
[7]. Compaction within thin layers was also observed in
recent descriptions of borehole breakout [8], which
suggests that the phenomenon is pervasive in sandstone
formations.
Previous authors [9–11] extended the results of
Rudnicki and Rice [12] for high-porosity rocks. These
models use a yield surface ‘cap’ and predict compaction
bands under different conditions.
While investigations were conducted on the mechan-
ical behavior of compacted rocks and microstructural
observations of deformed samples, there is a paucity of
data on the consequences of the development of
compaction bands on the physical properties of the
rock, i.e. the evolution of the transport and elastic
properties.
On the one hand, Vajdova et al. [13] and Holcomb
and Olsson [14] showed that permeability across
compaction bands was generally reduced by one to
two orders of magnitude. Consequently, localized
compaction bands may therefore act as barriers to ﬂuid
ﬂow in otherwise porous rock and, for example, trap
hydrocarbons. However, Zhu and Wong [15] showed
that there was no straightforward relation between the
evolution of permeability and volumetric strain during
the compaction of sandstones.
On the other hand, Scott et al. [16] investigated the
evolution of elastic wave velocities during shear-
enhanced compaction of Berea sandstone. These
authors highlighted the fact that the velocities were
clearly being affected at the brittle–ductile transition.
However, and once again, the relationship between
porosity and elastic properties seemed not to be
straightforward and in their data, during triaxial
compression test, elastic wave velocities were affected
by two distinct and competitive mechanisms. First,
elastic wave velocities were correlated to the damage in
the rock [17]. Second, as was noted by Schubnel et al.
[18], the mean pressure was increasing the velocities due
to crack closure and compaction.
In this study, we present for the ﬁrst time the
simultaneous evolution of volumetric strain, elastic
wave velocities and permeability for a given set of
sandstone samples deformed in a triaxial cell. This
sandstone is a 25% porosity Vosgian sandstone, named
‘Bleurswiller sandstone’. The experimental program
included a set of triaxial compression experiments at
conﬁning pressures of 12, 30, 50, 70, 90, 110MPa.
Experiments were performed under wet conditions at a
pore pressure of 10MPa. We present here the complete
set of mechanical, elastic wave and permeability data
together with microstructural observations of the
samples, allowing identiﬁcations of the failure modes.
The possible existence of a coupling/decoupling between
volumetric strain, elastic properties and permeability is
investigated in the discussion using this broad set of
results.
2. Experimental set-up
The triaxial cell installed in the Laboratoire de
Ge´ologie of Ecole Normale Supe´rieure is made of a
pressure vessel, which is a prototype that was designed
and constructed by the company Geodesign, based in
Roubaix, France. The solid and pore pressure are driven
by two hydraulic pumps and two water pumps. The
main advantage of this apparatus is the existence of 34
electric feedthroughs which allows the simultaneous
measurement of seismic velocities in several directions as
well as other properties, such as volume variation and
permeability. The ﬁrst results obtained with this new cell
were reported in Schubnel et al. [18].
2.1. Description of the vessel
The Geodesign triaxial cell can reach 300MPa
conﬁning pressure (Fig. 1). The conﬁning medium is
oil. The conﬁning pressure is servo-controlled with an
accuracy of 0.1MPa thanks to two different pressure
sensors: one sensor for the 0–60MPa pressure range and
another one for 60–300MPa. The pressurization ramp
may be as slow as 0:05MPa s1.
Axial load is performed through an auto-compen-
sated hydraulic piston (i.e. one that does not move as
conﬁning pressure varies). Loading can be both strain
rate or stress rate servo-controlled. Taking the piston
deformation into account, the minimum strain rate is
106 s1, while the maximum can be up to 102 s1. It is
monitored by two DCDTs placed on the top of the
piston, outside the vessel. Axial load is servo-controlled
with two pressure sensors located outside the vessel. An
internal load cell, manufactured by AMC automation,
measures the load applied directly on the top of the
sample. The axial stress is calculated by dividing the
load measured with the internal load cell by the initial
cross-sectional area of the sample. We assume that the
sample cross-sectional area remains constant through-
out the experiment, which is a reasonable approxima-
tion within an error of a few percent in stress. The
maximum applied stress for 40mm diameter samples is
717MPa. The minimum axial stress rate for 40mm
diameter samples is 0:01MPa s1. Conﬁning and axial
pressure systems are given by hydraulic pumps
(0–35MPa) and two intensiﬁers: (35–300MPa) for the
conﬁning pressure and (35–100MPa) for the axial stress.
The vessel contains a thermocouple for the monitoring
of temperature inside the vessel as well as 34 electric wire
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outputs. Pore pressure is applied using two precision
volumetric pumps (Maxitechnologies). Maximum pore
pressure is 100MPa. Both pumps can be controlled
either in pressure (0.01MPa precision, minimum loading
rate 1MPah1), in ﬂow (minimum ﬂow is 0:1 cm3 h1)
or in volume (precision is close to 0:005 cm3). Pore ﬂuid
is introduced in the sample through hardened steel end
pieces located on the top and bottom of the rock sample.
2.2. Description of sample set-up and preparation
The samples were cored from a single Bleurswiller
sandstone block, with an initial porosity of 25%. The
petrophysical characterization of this Vosgian sandstone
is presented in Table 1. The block was obtained from a
working quarry located in Frain, France. Seven speci-
mens were cored parallel to the bedding plane. The
porosity of each sample was measured using a double
saturation technique. The diameter of the rock cylinders
was 40mm and their length 80mm. Surfaces were
rectiﬁed and polished to ensure perfect parallelism and
minimum friction during testing. Then, four parallel ﬂat
surfaces were saw cut along the cylinder of the sample at
901 to one another.
The samples were saturated with tap water and
deformed under fully drained conditions at a constant
pore pressure of 10MPa. Two volumetric pumps kept
the pore pressure constant, and the pore volume
variations were recorded. During the test, the evolution
of the porosity was directly calculated from the total
volume variation inside the volumetric pumps. Long-
itudinal and radial strains were also measured directly
on the sample using strain gauges (TML FLA-20,
Tokyosokki), each of which was mounted in a 1/4
Wheatstone bridge. In this way, strain measurement
accuracy was close to 106.
P and S elastic wave velocities were measured
perpendicular to the compressional axis, along dia-
meters of the sample, using pairs of source–receivers
lead-zirconate piezoceramic tranducers (PZT). PZT
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Fig. 1. Schematic diagram of the triX high-pressure cell installed at the Laboratoire de Ge´ologie of Ecole Normale Supe´rieure.
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(PI255, PI ceramics, 1MHz resonance frequency) were
glued directly on each sample and positioned with
0.5mm accuracy. S wave velocities are in a horizontal
position. The distance between opposite (paired) PZT
from which the velocities were calculated was measured
within 0.01mm. Compressional PZT were 10mm
diameters discs, 1mm thick, and shear PZT were plates
ð10 10 1mmÞ. Pulse was generated by a Sofranel
source generator (up to 370V at 1MHz frequency).
Acoustic velocities were calculated from the time
interval needed for an acoustic pulse to travel across the
sample and these were corrected for the steel interfaces
of the PZT. For each velocity measurement, more than
200 waveforms were stacked on a digital oscilloscope, in
order to increase the signal/noise ratio. In such
conditions, the absolute velocity error bar was of the
order of a few percent, but relative error in between two
consecutive measurements was lowered down to 0.5%
thanks to a double picking technique. An example of
obtained waveform recordings is shown in Fig. 2.
Once inside the vessel, the sample was covered with a
copper jacket to prevent disking and a neoprene jacket
which insulated it from the conﬁning oil.
Permeability measurements along the main axis of
compression were performed using the steady-state
technique: a continuous ﬂow of water (302300 cm3=h
for our samples) provided by the two servo-controlled
pumps forced water through the specimen and the
pressure gradient between the upstream and down-
stream provided a measure of dP. Two symmetrical
measures of permeability were performed by switching
the ﬂow direction in the sample. Moreover, the
permeability values we report in this paper are corrected
from viscosity variations due to temperature, which was
recorded by a PT100 gauge.
2.3. Experimental procedure
During each experiment, conﬁning pressure was ﬁrst
increased up to 5MPa. The pore pressure and the
conﬁning pressure were then raised simultaneously to 10
and 15MPa, respectively. The sample was left so during
at least 12 h in order to reach full saturation. Finally,
conﬁning pressure was slowly increased to the expected
pressure. Seven experiments were conducted at conﬁn-
ing pressure ranging from 12 to 110MPa. All triaxial
cycles performed in this study were carried out at a
constant axial strain rate of 105 s1 and at room
temperature. At the end of each experiment, the sample
was carefully unloaded for microstructural analysis.
Because we were interested in the typology of the
localization—dilating shear bands, compacting shear
bands or pure compacting bands—we stopped the
experiments after a relatively small amount of axial
strain ð3%Þ.
3. Experimental data
In the following, we adopt the convention that
compressive stresses and compactive strains are positive.
The deviatoric stress is noted by Q ¼ s1  s3, and the
effective mean stress by P0 ¼ ðs1 þ 2s3Þ=3 Pp, where
s1 and s3 are the vertically applied (maximum) stress
and the conﬁning pressure (minimum) respectively. Pp is
the pore pressure and the difference between the
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Table 1
Petrophysical description of Bleurswiller sandstone investigated in this study and of Bentheim and Diemelstadt sandstones
Sandstone Porosity f (%) Grain radius Rg ðmmÞ Modal analysis
Bleurswiller 25 112 Quartz 50%, feldspar 30%, oxides-mica 20%
Diemelstadt 24 80 Quartz 68%, feldspar 26%, mica 2%
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(a) (b)
Fig. 2. (a) Schematic view of the ray paths along which the elastic waves are measured in the sample. (b) An example of obtained S waveform. More
than 200 signals similar to this one are stacked for each velocity measurement.
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conﬁning pressure ðPc ¼ s2 ¼ s3Þ and pore pressure will
be referred to as the effective confining pressure Pc0.
In this section, we present the common evolution of
volumetric strain, elastic wave velocities and perme-
ability as measured during the seven experiments we
presented in Section 2.3.
3.1. Deformation under hydrostatic loading
Our ﬁrst experiment was performed under isotropic
stress conditions. The data obtained during this hydro-
static test are summarized in Fig. 3. Porosity reduction,
P and S elastic wave velocities and permeability are
plotted versus effective mean stress. The general trend
observed in the compaction behavior can be divided into
six domains (A0 ! A1, A1 ! P, P ! A2, A2 ! A3,
A3 ! A4 and A4 ! A5).
The initial non-linear part of the curve ðA0 ! A1Þ
corresponds to the closure of preexisting cracks in the
rock, clearly visible in Fig. 3c and 3d. This domain was
characterized by a non-linear increase of both the P and
S elastic wave velocities up to an effective mean stress
value of 50MPa. Permeability data are reported against
effective mean stress in a semi-log plot (Fig. 3b). During
this phase, the permeability remained constant
ðk  2:45 1014 m2Þ. If the velocities increased in this
domain, it is worth noting that the effective mean
stress–porosity plot is linear at an effective mean stress
of 15MPa, well below the 50MPa value when the
velocity plateau is observed. Such a domain is char-
acteristic of an extrinsic regime.
In region ðA1 ! PÞ, the relationship between effec-
tive mean stress and the porosity was linear elastic. In
this phase, the elastic wave velocities reached a plateau
close to 3900m/s for P wave and 2275m/s for S wave
and the permeability decreased, in a semi-log plot,
linearly (from k ¼ 2:45 1014 to 2 1014 m2). Such a
domain is characteristic of an intrinsic regime.
The mechanical data (Fig. 3a) show an inﬂec-
tion point which corresponds to the critical effective
pressure for the onset of grain crushing and pore
collapse P [19]. P was found to be 135MPa, a value
which was conﬁrmed by a second experiment. Once P
was reached, accelerated inelastic volume compac-
tion occurred, which was undoubtedly due to extensive































































































































Fig. 3. Hydrostatic loading: (a) effective mean stress versus porosity reduction, (b) effective mean stress versus permeability, (c) effective mean stress
versus P wave velocities and (d) effective mean stress versus S wave velocities during hydrostatic test. The different domains that are distinguished in
the ﬁgure are discussed in the text.
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associated with a large decrease of the elastic wave
velocities, thus conﬁrming the process of grain crushing.
In this domain, P wave velocities decreased by 4:4%
while S wave velocities decreased by 8:8%. Similarly
to the mechanical and elastic properties, the onset of
grain crushing was associated with a drastic drop of the
permeability of almost one order of magnitude.
The compactive cataclastic ﬂow, which was observed
beyond P, can be separated into two different domains.
In the ﬁrst, the compaction due to the pore collapse and
grain crushing was associated with a large decrease of
the velocities ðP ! A2Þ; however, in the second, the
porosity reduction was associated with an increase in
elastic wave velocities ðA2 ! A3Þ. In fact, one can
picture on the ﬁgure a smooth transition from one
domain to the other, with a clear inﬂection point ðA2Þ,
where the two micromechanisms balance each other.
The ﬁrst one is pore collapse and porosity reduction,
resulting in velocity increase. The second one is grain
crushing and crack density increase, which results in
velocity decrease. Beyond this point, the second
mechanism does not appear to dominate. Moreover,
we should add that in this second domain, the newly
formed cracks are closed as the material hardened.
It is striking however to note that during the
compactive cataclastic ﬂow the permeability decreased,
in a semi-log plot, linearly with stress, by almost one
order of magnitude. Since during that phase, grain
crushing is also creating new crack networks (which
would tend to increase permeability, if they were open
cracks), one can only assume that the permeability
evolution is mainly driven by the equant porosity
reduction.
At 245MPa, we stopped the loading and the sample
was left for relaxation1 overnight. This relaxation phase
ðA3 ! A4Þ was associated with a porosity reduction of
1%, an increase of both P and S wave velocities and a
permeability reduction. Such a behavior is characteristic
of visco-elastic restrengthening that can occur during
relaxation phases and has been already described in
fault gouge materials in terms of an increase of apparent
friction coefﬁcient [20] and in limestones and marbles in
terms of an increase of elastic properties [18]. However
and to our knowledge, the associated decrease in
permeability occurring during visco-elastic restrength-
ening is here observed for the ﬁrst time.
Finally the sample was slowly unloaded ðA4 ! A5Þ.
As conﬁning pressure was removed, P and S wave
velocities decreased linearly by almost 25% and 45%,
respectively, because of the opening of the cracks
created during grain crushing and pore collapse. During
this last phase, the permeability also increased from k ¼
2:6 1016 to 6:2 1016 m2.
In summary, this ﬁgure illustrates very clearly the
complex correlation that can exist between macroscopic
volumetric strain (mainly sensitive to high aspect ratio
voids), elastic properties (mainly sensitive to low aspect
ratio voids) and permeability (theoretically sensitive to
both) and thus the inter-relations of macroscopic strain,
permeability and elastic wave velocities measurements.
Indeed, one can see that the correlation is not
straightforward, because of the interplay of cracks
opening/closing and pore collapse.
3.2. Triaxial compression: the brittle regime
The samples deformed at a conﬁning pressure of 12
and 30MPa are characteristic of the deformation taking
place in the brittle regime. Indeed, in these two
experiments, the differential stress reached a peak stress
followed by macroscopic failure. Rupture was accom-
panied by a strain softening phase in which the stress
progressively dropped to a residual level. Peak stress was
observed to increase with conﬁning pressure, which is
typical of a Mohr–Coulomb type of brittle failure
envelope [21].
The results we obtained during these two experiments
are summarized in Table 2 and in Fig. 4 in which
porosity, P and S wave elastic velocities and perme-
ability are plotted versus effective mean stress. For
reference purposes, hydrostatic data are also plotted in
the ﬁgure. From the hydrostatic test (Fig. 3), we know
that the rock is in the extrinsic regime until the effective
mean stress reaches 50MPa. This result explains why
the wave velocities values are higher for the experiment
at a conﬁning pressure of 30MPa than that for the
experiment conducted at a conﬁning pressure of
12MPa. In the same way as we did for the hydrostatic
experiment, the mechanical behavior can be divided into
three domains.
For the sample deformed at a conﬁning pressure of
30MPa, the effective mean stress versus porosity
reduction was non-linear up to 20MPa effective mean
stress. For the sample deformed at a conﬁning pressure
of 12MPa, the effective mean stress versus porosity
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30 36 48 66
1Because of the design of the apparatus (see Fig. 1), it is obvious that
this relaxation was not a true relaxation phase in the sense of visco-
elasticity, but a mix between creep and relaxation, at constant sample
+ oil volume. However, because the stress decreased from 245 to
235MPa, we will refer to it as a relaxation phase anyway.
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reduction was non-linear up to 5MPa effective mean
stress. In both cases, this domain was also associated
with an increase of the elastic wave velocities due to
crack closure.
Then, the rock mechanical response was elastic. P and
S wave velocities reached a plateau close to
V P ¼ 3:6 km=s, VS ¼ 2:1 km=s and VP ¼ 3:25 km=s,
V S ¼ 1:72 km=s for the sample deformed at conﬁning
pressures of 30 and 12MPa, respectively.
For the sample deformed at 12MPa conﬁning
pressure, the onset of cataclastic dilatancy C0 was
reached at 6MPa effective mean stress and the rock
started to dilate. In this phase, both P and S wave
velocities (Fig. 4c, d) decreased drastically, so that 0.5%
of macroscopic dilation generated a decrease of more
than 10% and 20% for P and S wave velocities,
respectively. For the sample deformed at 30MPa
conﬁning pressure, the onset of cataclastic dilatancy C0
was reached at 36MPa effective mean stress. Although
the elastic wave velocities decreased drastically, more
than 10% and 20% for P and S wave velocities,
respectively, no signiﬁcant macroscopic dilatancy was
observed during that phase. This can probably be
explained by the fact that already at such low conﬁne-
ment, dilatancy due to grain crushing with crack
formation and compaction due to pore collapse are in
competition.
In Fig. 4b, effective mean stress is plotted versus
permeability, for the sample deformed at a conﬁning
pressure of 30MPa. It is interesting to note that the
cataclastic dilatancy was associated with no visible
change in permeability, which is in agreement with the
porosity change.
3.3. Triaxial compression: localization by shear-enhanced
compaction
Under the relatively low conﬁning pressures of 12
and 30MPa, the mechanical response of Bleurswiller
sandstone is characterized by shear-enhanced dilation
and brittle faulting. In contrast, for the different tests
we conducted at conﬁning pressure ranging from 50
to 110MPa, the failure mode is associated with
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Fig. 4. The brittle regime: (a) effective mean stress versus porosity reduction, (b) effective mean stress versus permeability, (c) effective mean stress
versus P wave velocities and (d) effective mean stress versus S wave velocities for two triaxial compression experiments performed at Pc ¼ 12MPa
and Pc ¼ 30MPa.
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the hydrostatic case, the rock samples started to
compact beyond a critical stress state noted C [22]
and from then, strain hardening was observed. Such a
deformation is therefore characterized by shear-en-
hanced compaction [23].
The results for the four experiments we conducted at
50, 70, 90 and 110MPa conﬁning pressure are summar-
ized in Fig. 5, Tables 3 and 4. In this ﬁgure, porosity
reduction, P and S wave elastic velocities and perme-
ability are plotted versus effective mean stress. Let us
point out that there is a rather good correlation between
these different physical parameters obtained in the four
experiments. As in the hydrostatic test, different
domains can be observed. First, until the effective mean
stress reaches 50MPa, the evolution of the velocities is
characteristic of an extrinsic regime: P and S wave
velocities increased due to the crack closure until they
reached a plateau close to 3.85 km/s for the P wave
velocities and 2.2 km/s for the S wave velocities. The
second step is characteristic of an intrinsic mechanical
behavior: the porosity evolution was linear elastic, the
velocities remained constant and the permeability (Fig.
5b) decreased linearly. In all experiments, the onset of
compactive yield C was associated with large shear-
enhanced compaction. During that phase, the porosity,
the elastic wave velocities and the permeability de-
creased rapidly. For the sample deformed at a 50MPa
conﬁning pressure, 1% of macroscopic compaction
generated a decrease of more than 3.8% and 2.8% in
P and S wave velocities, respectively. For the sample
deformed at 70MPa, 1% of macroscopic compaction
generated a decrease of more than 3.4% and 6% in P
and S wave velocities, respectively.
Two points can be underscored here. First, compac-
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Fig. 5. The ductile or semi-brittle regime: (a) effective mean stress versus porosity reduction, (b) effective mean stress versus permeability, (c) effective
mean stress versus P wave velocities and (d) effective mean stress versus S wave velocities for four triaxial compression experiments performed at
Pc ¼ 50MPa, Pc ¼ 70MPa, Pc ¼ 90MPa and Pc ¼ 110MPa.
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Mechanical, permeability, elastic wave velocities data for hydrostatic and triaxial compression experiments on Bleurswiller sandstone
Effective pressure
Pc  Pp (MPa)
Differential stress
Q (MPa)
Porosity f (%) Axial strain a (%) Permeability k
1016 m2
Waves elastic velocities
S (m/s) P (m/s)
Hydrostatic test—loading
11 0 24.6 0 248 2040 3565
20 0 24.4 0 237 2149 3663
30 0 24.3 0 234 2189 3718
40 0 24.2 0 246 2222 3494
50 0 24.1 0 227 2233 3814
70 0 23.9 0 228 2273 3862
80 0 23.8 0 251 2274 3878
90 0 23.7 0 247 2278 3886
100 0 23.5 0 232 2285 3886
110 0 23.4 0 223 2285 3886
120 0 23.2 0 235 2285 3886
125 0 23.0 0 211 2270 3878
130 0 22.9 0 216 2264 3878
135 0 22.7 0 213 2247 3894
140 0 22.5 0 200 2240 3882
143 0 22.2 0 197 2237 3781
145 0 21.6 0 194 2146 3779
150 0 21.3 0 120 2039 3760
160 0 19.7 0 100 2039 3722
165 0 19.4 0 93.6 2039 3722
170 0 19.0 0 78.0 2039 3722
175 0 18.5 0 58.3 2039 3741
180 0 18.2 0 45.9 2039 3741
185 0 17.8 0 35.3 2051 3760
190 0 17.5 0 27.8 2068 3798
195 0 17.2 0 23.6 2079 3798
200 0 16.9 0 18.7 2087 3830
205 0 16.6 0 17.3 2099 3836
210 0 16.4 0 13.1 2097 3884
220 0 16.1 0 7.32 2111 3903
240 0 15.6 0 3.82 2134 3936
Triaxial test Pc ¼ 110MPa, Pp ¼ 10MPa
7 0 24.7 0 199 1912 3342
20 0 24.4 0 210 2092 3710
45 0 23.9 0 193 2198 3842
75 0 23.5 0 189 2230 3881
100 0 23.1 0 190 2242 3921
100 26 22.8 0.3 168 2223 3901
100 36 22.3 0.82 142 2211 3862
100 39 21.9 1.2 118 2217 3823
100 42 21.5 1.38 112 2217 —
100 44 21.3 1.8 99 — 3823
100 48 20.8 2.3 83 2186 3729
100 50 20.7 2.51 79 2174 3729
100 52 20.4 2.78 65 — 3729
Triaxial test Pc ¼ 90MPa, Pp ¼ 10MPa
7 0 24.7 0 160 1985 3571
30 0 24.2 0 177 2179 3785
55 0 23.8 0 169 2249 3861
80 0 23.4 0 168 2256 3941
80 26 23.3 0.26 — 2256 3941
80 30 23.2 0.31 — 2256 3931
80 36 23 0.41 97 2236 3921
80 42 22.8 0.62 — 2223 3921
80 47 22.6 1 — 2217 3861
80 50 22.3 1.22 70 2204 3842
80 52 22.1 1.5 — 2191 3822
80 54 21.8 1.81 50 2166 3784
80 60 20.8 2.92 28 2094 3692
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and S wave velocities. This observation illustrates once
again the complex correlation between porosity and
elastic properties, which can be only explained by the
nucleation of cracks while pores are being closed. The
second point is that although the sensors were located in
the middle of the sample, the inﬂection point C which
marks the critical effective pressure for shear-enhanced
compaction is the same for effective mean stress versus
porosity reduction and effective mean stress versus
elastic wave velocities. Two possible reasons can be
proposed as an explanation: ﬁrst localization onto
compaction bands began in the middle of the sample,
which in the light of Klein et al. [3] and Olsson and
Holcomb [6] studies is unlikely; second, at the onset of
shear-enhanced compaction, diffuse compaction is in
competition with localization.
Porosity reduction was also associated with a large
decrease of the permeability. For the samples deformed
at conﬁning pressures of 50 and 70MPa, at 3% axial
strain deformation, the permeability was reduced by a
factor of 2, while for the samples deformed at a
conﬁning pressure of 90 and 110MPa, the permeability
was reduced by factors of 6.5 and 3.5, respectively. No
straightforward quantitative trend of permeability
evolution with conﬁning pressure during shear-en-
hanced compaction can be mapped out.
Fig. 6 plots the deviatoric stress versus the axial strain
for the four experiments. In this ﬁgure, the large
oscillations correspond to points where axial strain
was maintained constant and both elastic wave velocities
and permeability were measured. During those measure-
ments that never lasted more than 10min, the deviatoric
strain was relaxed quickly, which illustrates the visco-
elastic behavior of the rock in the semi-brittle regime.
On the other hand, the small oscillations correspond to
natural oscillations, possibly due to (1) the volumetric
ARTICLE IN PRESS
Table 4 (continued )
Effective pressure
Pc  Pp (MPa)
Differential stress
Q (MPa)
Porosity f (%) Axial strain a (%) Permeability k
1016 m2
Waves elastic velocities
S (m/s) P (m/s)
Triaxial test Pc ¼ 70MPa, Pp ¼ 10MPa
7 0 24.7 0 178 1945 3571
30 0 24.3 0 170 2168 3807
60 0 23.8 0 177 2230 3901
60 22 23.7 0.13 172 2230 3885
60 35 23.7 0.29 170 2230 3885
60 45 23.6 0.42 — 2230 3869
60 51 23.5 0.51 167 2204 3870
60 54 23.3 0.63 164 2204 3854
60 58 23.3 0.77 — 2179 3838
60 59 23.1 0.92 159 2166 3807
60 61 22.8 1.31 148 2154 3778
60 64 22.5 1.81 127 2083 3703
60 66 21.8 2.7 118 1964 3578
60 68 21.5 3.06 107 1934 3542
Triaxial test Pc ¼ 50MPa, Pp ¼ 10MPa
8 0 24.7 0 179 1945 3670
20 0 24.5 0 188 2094 3750
30 0 24.3 0 189 2172 3825
40 0 24.1 0 182 2197 3844
40 11 24.08 0.12 195 2210 3844
40 20 24.06 0.22 193 2210 3831
40 31 24 0.3 188 2204 3829
40 41 23.95 0.4 186 2191 3834
40 51 23.9 0.5 192 2185 3815
40 58 23.88 0.59 195 2166 3796
40 64 23.8 0.76 188 2160 3759
40 65 23.7 0.94 178 2160 3705
40 66 23.68 1.62 171 2142 3670
40 67 23.2 2 107 — 3687
40 67.5 22.8 2.37 156 2124 3687
40 68 22.6 2.74 145 2118 3618
40 68.5 22.4 3.12 139 2100 3618
40 68.5 22.2 3.37 120 2077 3618
aAxial strain  in the table is the strain due to differential stress during triaxial test; the axial strain during hydrostatic loading is given by  ¼ Df=3.
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strain measurements resolution and (2) strain localiza-
tion and compaction band formation associated with
short softening phases as illustrated by Klein et al. [3].
For the sample deformed at 50MPa conﬁning pressure,
the shear-enhanced compaction was characterized by a
large value of C (in terms of deviatoric stress) and
almost no hardening (i.e. purely plastic behavior). In the
other experiments, one can see that the value of C
decreased with conﬁning pressure (as has been widely
observed in the literature). In the same way, the strain
hardening factor showed positive correlation with
conﬁning stress, i.e. the higher conﬁning pressure was,
the more material hardened.
4. Microstructural data, from dilating-shear bands to
pure compacting bands
Fig. 7 is a photograph of Bleurswiller sandstone
samples deformed at different conﬁning pressures. A
low conﬁning pressure (Pc ¼ 12 and 30MPa) deforma-
tion was localized onto a single discrete fracture plane.
At the highest conﬁning pressures (Pc ¼ 90 and
110MPa) deformation localized into several bands
perpendicular to the maximum principal stress. We
believe those bands correspond to so-called ‘compaction
band’ [2,4,11,5,24]. At conﬁning pressures of 50 and
70MPa, the macroscopic observation of our samples
seemed to show an association of localization bands
oriented perpendicular to the maximum principal stress
(compaction bands), and slightly oblique localization
bands.
4.1. Development of dilating-shear band
The samples deformed at conﬁning pressures of 12
and 30MPa were observed unloaded using medical X-
ray scanner tomography. This technique provides a
spatial view over the local density distribution inside the
specimen and reveals zones whose density is different
from the rest of the specimen. Figs. 8a and b show a slice
of the specimens deformed at 12 and 30MPa conﬁning
pressure, respectively.
Shear bands appear as a black area, which implies
that their porosity is higher than the material outside the
band. It is striking to note that with increasing conﬁning
pressure, the dip of the shear band decreased from 751
and 301, respectively. Such an observation is in good
agreement with the orientations found by Be´suelle [25]
on another Vosgian sandstone. The thicknesses of the
bands are in the range of 40021000mm whereas a grain
radius is around 110mm.
4.2. Development of compacting-shear bands
We tried to use the same technique in order to observe
compaction bands in the other samples, but the
differences in the densities in these specimens were too
small to obtain a clear spatial view of the localized zones
(using the medical parameters).
Fig. 9 corresponds to a series of photograph and
optical micrographs illustrating the microstructure in-
side the sample deformed at 110MPa conﬁning pres-
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Fig. 6. Differential stress versus axial strain as measured during four
triaxial compression experiments performed at Pc ¼ 50MPa,
Pc ¼ 70MPa, Pc ¼ 90MPa and Pc ¼ 110MPa.
Fig. 7. Series of photographs picturing the samples of Bleurswiller sandstone deformed at different conﬁning pressure ðPcÞ. The diameter of an initial
intact sample (2) was 40mm and the length was 80mm. (1) is a sample deformed under hydrostatic conditions.
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is pictured and the damage in the rock is illustrated by
the contrast in colors. Indeed, because the blue epoxy is
more absorbed in the fractured zone (due to capillarity),
intensive grain crushing appears lighter. Before prepar-
ing thin sections, a second blue epoxy was also used in
order to ﬁll up the rounded pores. In Fig. 9a, one can
distinguish several discrete compaction bands, that are
well distributed throughout the sample. The morphol-
ogy of the sample suggests that compaction bands may
have propagated incrementally from the top and bottom
to the center. This has been observed by Klein et al. [3]
and Olsson and Holcomb [6]. Figs. 9b and c show details
of a compaction band as observed in polarized light in
optical microscopy. Inside the band, observations show
that the material is intensely crushed. Microstructural
analysis indicates that the porosity in the bands is only
of the order of a few percent, which is to be compared
with the 18–23% porosity in the less damaged zones and
the 25% initial porosity of the rock. Such features are
similar to those observed on Bentheim and Diemelstadt
sandstones [3,7,24]. Although Klein et al. [3] speculated
that discrete compaction bands are predominant in
Bentheim sandstone due to its relatively homogeneous
composition (95% of quartz), we document in this study
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Fig. 9. Compaction bands in the specimen tested at conﬁning pressure of 110MPa. (a) Full picture of a section in natural light. Principal stress was
along the axial direction. (b) Micrographs of the microstructure in polarized light in the optical microscope. This view shows that the average width
of a discrete band is 0:8mm, which is comparable to the grain size. The micrograph on the left (c) gives a detail of crushed grains inside a band.
Fig. 8. Localization bands inside specimens tested at conﬁning
pressures of 12MPa (a) and 30MPa (b). The pore pressure was
Pp ¼ 10MPa. Dark areas correspond to shear localization bands that
are more porous that the non-damaged rock. The pictures are 8 cm
high.
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that the mechanism of localization of compaction bands
also exists in very impure sandstone such as Bleurswiller
sandstone. Such an observation suggests that the
mineralogical composition may not be an important
parameter for the development of discrete compaction
bands. However, the microstructure of compacted
Bleurswiller sandstone is somewhat different to that
observed previously in Diemelstadt and Bentheim
sandstones on two points. First, grain crushing seems
to be not as extensive as observed in sandstones
containing higher proportions of quartz and feldspar.
We suspect that a large part of the deformation inside
the bands is accommodated by micas and clays which
can deform easily into kinks or twins [19]. Second, Figs.
9 and 7 also show that these bands are not linear, but
quite tortuous. This might be due again to the fact that
the weaker part of the rock is ﬁrst crushed following
maybe a clay–mica path inside the sample during the
growth of a band. In any case, further microstructural
analysis should be performed. In Particular, SEM
microscopy would be of immense interest to observe
the deformation of clays and micas inside compaction
bands.
5. Discussion
In this section, we discuss and compare our results to
previously published ones. In terms of elastic properties,
we compare our results to those published by Scott et al.
[16], in the light of Sayers and Kachanov [17] analysis
and Kachanov [26] effective medium models. In terms of
permeability, we will compare our results to those
obtained on several sandstones by Zhu and Wong [15]
and the more recent ones obtained by Vajdova et al.
[13]. In terms of the mechanical strength and yield
envelopes, we discuss our results in the light of Wong et
al. [22], Baud et al. [24], Klein et al. [3] and Tembe et al.
[27]. Finally we discuss the interpretation of the onset of
grain crushing P [19] considered as a possible scaling
parameter.
5.1. Elastic properties evolution during the compaction of
the rocks: towards a dual porosity model
As we have seen in Section 3, elastic wave velocities
are strongly affected by two competitive mechanisms
during the compaction of porous sandstones. First,
elastic wave velocities increase during the inelastic
compaction of the rock, due to an increased number
of grain contacts and a reduction of the porosity. Such
behavior has been widely observed in triaxial experi-
ments performed on a highly porous and poorly
compacted assembly of glass spheres [28]. Second,
inelastic compaction, whether localized into bands such
as in triaxial experiments performed at high conﬁne-
ment, or distributed, such as in hydrostatic experiments,
generates a large amount of grain crushing that tends to
increase largely the crack density and thus deteriorate
the elastic properties of the rock. In spite of the two
processes being in competition, our data prove that
grain crushing plays the dominant role in controlling
elastic properties during inelastic compaction of sand-
stones. Such an observation is in good agreement with
data obtained by Scott et al. [16] in Berea sandstone and
its analysis in terms of crack density performed by
Sayers and Kachanov [17]. However, Schubnel et al. [29]
already noted that because of porosity reduction due to
pore collapse, Sayers and Kachanov [17] probably
greatly underestimated the increase of crack density
that arises at high conﬁnement, when compaction
becomes important.
To account for this complexity and following the
study of Kachanov [26], the effective Young’s modulus




where Eo is the matrix Young’s modulus, f the porosity
and H is a positive scaling parameter that depends on
the matrix and ﬂuid properties, the geometry of the
inclusions and the interactions between them. The scalar
H has been calculated by various authors for all kinds of
geometries and ﬂuid properties [30,26,31].
Assuming that the Young’s modulus is a bilinear
function of both the equant porosity fr and the crack
density r, and assuming noninteractions between those




¼ 1þHfr þ hr, (2)
where h is a scaling factor that depends on the crack
geometry, the ﬂuid and matrix properties and the
interactions between the cracks. We do not consider
below either complex geometries of pores and cracks, or
their interactions. As a ﬁrst estimate both H and h can
be obtained for dry non-interactive pores and cracks.
Kachanov’s [26] dry isolated spheres model provides an
H value equal to 3. In the same way, Kachanov [26]
calculated h for randomly distributed dry isolated
penny-shaped cracks. In this model [26],





where no is the Poisson ratio of the solid matrix. Because
in most minerals 0:1ono0:3, Eq. (3) provides an
approximate value of h equal to 2. As a consequence,
one can see that both H and h values are of the same
order of magnitude. Furthermore, it has been shown by
various authors [17,29] and by 3D percolation analysis
that the crack density in a rock can vary up to 1 or
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above 1 close to failure. Because of the intensive grain
crushing taking place in compaction bands, it is likely
that the crack density is high and close to 1 inside them.
Because our triaxial experiments were stopped system-
atically before shear-enhanced compaction reached 4%,
fr only varied by a few percent. These crack density
variations are probably of at least one order of
magnitude larger than porosity variations. As a
consequence, and because the porosity reduction was
small in our triaxial experiments, it follows from Eq. (2)
that the elastic properties evolution was dominated by
grain crushing and the resulting increase in crack













5.2. Permeability evolution during compaction
The relationship between permeability and porosity in
a rock is a complex one. It is well known that the
permeability depends on many factors including poros-
ity, pore size and aspect ratio distribution, connectivity
and tortuosity. One of the main goals of this study is to
quantify the impact of compaction bands on ﬂuid ﬂow.
In general, we observed that the permeability evolution
was consistent with the microstructural observations.
Indeed, compaction bands are characterized by a strong
reduction of porosity (porosity of less than 5% in the
band due to pore collapse and grain crushing, and
porosity of 18224% in the non-damaged zone). These
bands are expected to inhibit ﬂuid migration. Our data
(Fig. 5b) show a decrease of approximately one order of
magnitude in all our triaxial experiments. Moreover,
they show that the permeability does not decrease
drastically just beyond C but more or less linearly with
inelastic compaction taking place. These observations as
well as microstructural analysis suggest that the bands
are not perfectly impermeable. This is so probably
because of grain crushing and the existence of a high
crack density inside the band. However, the juxtaposi-
tion of ‘high’ and ‘low’ permeability structures does
change the circulation of the ﬂuid inside the rock and
similar observations were also recently reported [13]. In
their analysis on the permeability evolution during the
formation of compaction bands in Bentheim sandstone,
Vajdova et al. [13] assumed that the overall permeability
of the sample was equal to the permeability of a series of
compacted layers embedded in the non-damaged rock.
In such a case of a layered media, it simply follows from
Darcy’s law that the effective permeability of the rock
keff can be written as
keff ¼
km
ðnl=LÞðkm=kcb  1Þ þ 1
, (5)
where km is the permeability of the non-damaged rock,
kcb the permeability inside a compaction band, n the
number of compaction bands and l=L the ratio between
the width of one compaction band and the sample
length. Assuming that the permeability ratio between
that of the non-damaged rock and that of the
compaction bands was of the order of 40–400, they
successfully modelled the permeability evolution in their
samples for a wide range of conﬁning pressures.
Such an analysis could also be performed in the same
way with our data, but here our aim is just to provide
some microstructural and physical background to the
values obtained for km=kcb. In the light of Section 3, we
have seen that the non-damaged rock permeability is
dominated by its rounded pore structure. The closure of
preexisting microcracks during preliminary hydrostatic
loading did not affect much the overall permeability of
the sample. Following the works of Gue´guen and Dienes
[32], the permeability of highly porous rocks can be
represented as that of rock containing tubes. In such a
case, the permeability km can be written as [33]
km ¼ 132 f r¯2f, (6)
where f is the porosity, r¯ the average radius of the tubes
and f the connectivity factor. Assuming that the
connectivity f is 1, the initial porosity being f0:25
and the initial permeability being km1014 m2, Eq. (6)
shows that the average pore radius of the idealized
equivalent rock is r¯ ¼ 1mm. This radius should be
interpreted as a ‘neck’ radius. In the same way, and in
the light of Sections 4 and 5.1, we have seen that
compaction bands are characterized by highly fractured
material. In the case of a highly fractured rock, Gue´guen
and Dienes [32] showed that the permeability can be
represented as that of rock containing penny-shaped
cracks. In such a case, the permeability of a compaction
band kcb can be written as [33]
kcb ¼ 215 f w¯2z¯r, (7)
where r is the crack density, and z¯ and w¯ are the crack’s
average aspect ratio and aperture, respectively. Again f
is the connectivity factor. For the sake of simplicity, we
can assume that inside the compaction bands, the
medium is fully fractured and connected (i.e.
f ¼ 1;r ¼ 1), and that the average crack aperture is
approximately equal to the tube aperture we just
calculated (i.e. w¯r¯1mm). Thus, from Eqs. (6) and






Consequently, because the characteristic aspect ratio of
cracks is 102ozo104, the ratio between the initial
permeability of a highly porous sandstone and that of a
compaction band embedded in the rock is of the order
of 6–600. Such a range is comparable to what Vajdova
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et al. [13] used to model their permeability evolution in
Bentheim sandstone. Their model is therefore also
consistent with the previous analysis. Moreover, Eq.
(7) also predicts that, because the crack aspect ratios are
likely to decrease with increasing conﬁning pressure
(because of crack closure), the ratio km=kcb is likely to
increase with conﬁning pressure. Such an observation
seems to be consistent with our data.
5.3. Envelopes for brittle strength and compactive shear
yield—what actually controls P?
Data for the brittle strength and compactive yield
stress are plotted in the P (effective mean stress) and Q
(differential stress) space in Fig. 10. Because we have
only two data points for the onset of dilatancy in the
brittle regime, the Mohr–Coulomb envelope remains
somehow uncertain. However, in the compactive regime
data points for the onset of shear enhanced compaction
do not map out an ellipse, but rather a straight line.
Such an observation seems in contradiction with former
studies [22,3,34], which clearly showed that the critical
stress levels for the onset of shear enhanced compaction
in high-porosity sandstones map out an elliptical yield
envelope with a negative slope. A possible explanation is
the rock heterogeneity. Fig. 10b shows a slice of an
intact specimen, in which one can clearly see different
regions with larger porosity (dark areas are more
porous). It has been shown recently [27] that in
Diemelstadt and Bentheim sandstones, the scattering
of the data points on the compactive ellipse can be large
and reach 40% for two samples deformed at the same
conﬁning pressure, coming from the same block of rock.
Again, this might be due to sandstone heterogeneities.
As a consequence, experiments on highly porous
sandstones should be repeated and performed on
samples as large as possible. For another explanation,
we can assume that the model of elliptical cap in stress
space is not adapted for a sandstone which contains
about 20% clay. This suggests that more experiments
are required to characterize the geometry of the
mechanical envelope of Bleurswiller sandstone. This
study should only be considered as a preliminary one.
A comparison between our experiments and previous
ones on Bentheim and Diemelstadt sandstones [3,34] is
however of interest. Fig. 11 plots together in the PQ
stress space the compactive yield envelopes of Bleurs-
willer, Diemelstadt and Bentheim sandstones. Although
the porosity and the grain size of these three sandstones
are almost identical (Table 1), their strength is very
different. Zhang’s equation [19] linking P to both the
grain radius R and the porosity f ðPðfRÞ3=2Þ cannot
account for this result. This implies that there exists
another important effect, which could be the mineral
composition of the rock. As Bleurswiller sandstone
contains about 20% clay, we could suggest that these
more deformable minerals lower the yield limit for
compaction of this sandstone. SEM microscopy analysis
is required to investigate the clay inﬂuence on the
micromechanics of compaction.
6. Conclusion
Conﬁning pressure has a strong inﬂuence on the
behavior of Bleurswiller sandstone and on the localized
deformation structure that develops at failure. We
observe two distinct types of failure by localization.
For conﬁning pressure up to 30MPa the response of
Bleurswiller sandstone was characterized by shear-
enhanced dilation and brittle faulting. For conﬁning
pressure in the range from 50 to 110MPa the response
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Fig. 10. Envelopes for brittle strength and shear-enhanced compac-
tion: (a) stress state C at the onset of shear-enhanced compaction
(ductile area), stress state C0 at the onset of shear-induced dilation and
peak stress for brittle fracture are shown in the P (effective mean
stress)–Q (differential stress) stress space. (b) Slice of an intact





























Fig. 11. Comparison between the compactive envelopes (caps) of
Bleurswiller (this study), Diemelstadt [7,24] and Bentheim sandstones
[3]. The values of C at the onset of shear-enhanced compaction are
show in the P (effective mean stress) and Q (differential stress) stress
space.
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compaction, without faulting. In this second regime,
microstructural observations showed that the plastic
compaction was localized into bands, called ‘com-
paction bands’ [3–6]. The formation of compaction
bands was accompanied by a drastic reduction in the
both the permeability and the P and S elastic wave
velocities.
Elastic properties were clearly shown to be affected by
two distinct mechanisms. On the one hand, pore
collapse and porosity reduction tend to increase the
elastic wave velocities. On the other hand, elastic
wave velocities were decreasing because of grain
crushing, which was observed to be the dominant
factor for inelastic compactive strains smaller than
6% (in agreement with [16]). Such an observation seems
to be consistent with most effective medium theory
analysis [26].
In the same way, during compactive cataclastic ﬂow,
the permeability reduction was observed to be gradual
and to increase, in a semi-log plot, linearly with strain.
Such an observation had already been reported by
Vajdova et al. [13] and interpreted using a simple layered
media model. In order to ﬁt their data, these authors
showed that the permeability reduction inside compac-
tion bands needed to be of the order of 40–400. Using a
statistical physics approach, based on the works of
Gue´guen and Dienes [32], we showed that the ratio
between the permeability inside a compaction band kcb
and that of the intact rock km was simply controlled by
the initial porosity f and the crack’s average aspect ratio
z inside the band in the following way: km=kcbf=z.
This theoretical result is in agreement with both our
study and Vajdova et al. [13].
Compared with previous studies performed on
Diemelstadt [24] and Bentheim sandstones [3], we could
note some major differences. First, although all three
sandstones showed roughly the same initial porosity and
grain size, their strength in isotropic compression was
observed to vary from 135MPa in Bleurswiller sand-
stone to 390MPa in Bentheim sandstone. Such differ-
ences, which contradict Zhang et al.’s [19] law, is
probably due to the difference in composition of these
sandstones.
Second, the compactive yield envelope that we
depicted in Bleurswiller sandstone does not map out
an elliptical cap in the principal stress space [22], which
is an intriguing result. Further experiments are required
in order to conﬁrm the shape of the envelope and
improve our understanding of Bleurswiller sandstone
behavior. SEM microscopy will hopefully also permit to
clarify the role of clays in the micromechanics of
compaction. In perspectives, we showed that the
evolution of elastic wave velocities depended on two
mechanisms which could be quantiﬁed more precisely.
The inﬂuence of the stress path in the process of
localization also seems to be a key issue lately raised by
theoretical work performed by Grueschow et al. [35].
Our apparatus at ENS is designed for such complex
experimentations.
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Chapitre 6
La formation des bandes de compaction
par les émissions acoustiques
Dans ce chapitre nous présentons une série d’expériences menées sur le grès de Bleurswiller. Pen-
dant ces expériences, les émissions acoustiques ont été enregistrées puis relocalisées. Ces expériences
ont été effectuées au GeoForschungsZentrum de Potsdam dans l’équipe de Georg Dresen, et en étroite
collaboration avec Sergei Stanchits. Les résultats montrent qu’au cours du chargement, les événements
sont dans un premier temps localisés aux interfaces entre l’échantillon et les embases métalliques (fric-
tion). Ensuite la relocalisation des émissions acoustiques montrent des amas d’événements distribués
aléatoirement dans la roche. Les émissions acoustiques se propagent alors, à partir de ces amas, dans une
direction perpendiculaire à la contrainte principale. La relocalisation des émissions acoustiques confirme
l’existence de bande de compaction distinctes dans le grès de Bleurswiller. L’initiation des bandes de
compaction dans le grès de Bleurswiller est attribuée à l’hétérogénéité de la roche : des zones plus
poreuses vont produire des concentrations de contrainte et favoriser l’initiation d’une localisation. Au
contraire, dans le grès de Fontainebleau, qui est une roche parfaitement homogène, les bandes de com-
paction apparaissent dans un premier temps en tête et pied de l’échantillon. La friction entre la roche
et les embases crée des concentrations de contrainte suffisantes pour initier la localisation.
– La première partie rappelle quelques résultats obtenus à partir des émissions acoustiques dans le
cas d’une rupture fragile. Nous rappelons également les résultats d’[Olsson et Holcomb, 2001], qui
n’observent pas de bandes de compaction distinctes mais un front de propagation de compaction.
– La seconde partie est un article accepté dans Journal of Geophysical Research.
– Enfin dans une dernière partie nous exposons les premiers résultats obtenus sur le grès de Fon-
tainebleau.
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FIG. 6.1 – a) Grain se cassant en cisaillement (S-type), b) grain se cassant en tension (T-type) c)
Implosion d’un ensemble de grain (C-type).
Le suivi de la fissuration par les émissions acoustiques a fait l’objet de nombreuses études [Lo-
ckner et al., 1992110], [Lockner, 1993111], [Lei et al., 1992103], [Lei et al., 2000104], [Lei et al., 2003105].
Les différentes analyses des émissions acoustiques pendant la déformation fragile des roches,
montrent que la propagation de la fracture est le résultat d’intéractions complexes de micro-fissures
en tête de fracture qui se propagent sur un plan de l’échantillon. Ces observations montrent que si
au début du chargement la distribution des émissions acoustiques est aléatoire, à un certain stade
de chargement, il y a nucléation de fissures puis propagation de la fracture.
FIG. 6.2 – Déformation traxiale d’un grès de Flechtingen (porosité p = 7%) : la pression de
confinement est de 10MPa. La courbe en noir est l’évolution de la force déviatorique (échelle
de droite) en fonction du temps. Le taux de déformation est de ≈ 1mm/s. Le code de couleur
indique le mécanisme à la source d’un événement : C-,S, et T-type représentent respectivement
un événement dû à une effondrement de pore (implosion), à une fissure crée en cisaillement, où à
une fissure crée en tension, respectivement (l’échelle de gauche indique le pourcentage au cours
du chargement de chaque type d’événement).
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Les premières études des mécanismes à la sources des émissions acoustiques (AE), ont été
effectuées par [Lei et al., 1992103, Zang et al., 2000193]. La détermination du mécanisme est basée
sur l’analyse de la polarité du signal d’une AE. L’analyse de la polarité permet de distinguer trois
mécanismes (présentés en figure 6.1) : une AE peut-être due à une fissure crée en cisaillement
(figure 6.1 a)) ; à une fissure crée en tension (figure 6.1 b)) ; ou bien à une implosion (figure 6.1
c)). L’événement C (de type implosion) est un cas ‘composite’, en effet l’implosion d’un amas de
grains requiert plusieurs fissures : les grains ou les joints de grains doivent pouvoir se casser, pour
se déplacer (figure 6.1 c)).
   (a) (b)
FIG. 6.3 – a) Evolution de la fissuration dans le grès de Flechtingen à Pc = 10MPa. Chaque
image représente les localisations des émissions acoustiques à différents stades de chargements re-
pérés sur la courbe contrainte déviatorique - déplacement du piston axial (figure 6.2). Pour chaque
stade de chargement les localisations des émissions acoustiques sont tracées dans une vue de des-
sus (figure du haut), dans le plan (zy) (figure du milieu), puis dans le plan orthogonal (zx). b)
Coupe de l’échantillon après déformation, le diamètre est de 5 cm, la hauteur de 10 cm [Stan-
chits et al., 2001165].
[Stanchits et al., 2001165] ont étudié la propagation de la fracture dans le grès de Flechtingen
(porosité p = 7%). L’initiation de la fracture est contrôlée par un plateau métallique fraisé et placé
sur l’échantillon (voir figure 6.3-bas). La pression de confinement est de 10MPa. La figure 6.2
donne l’évolution de la force déviatorique en fonction du temps. L’étude des mécanismes à la
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source montre qu’avant la rupture, la moitié des AE sont caractérisée par du cisaillement et l’autre
moitié par de l’implosion. Après la rupture, les événements types ‘implosion’ sont majoritaires.
La distribution des AE pendant cette expérience est montrée sur la figure 6.3. Les AE sont
dans un premier temps localisées au contact entre la roche et le bord de la pièce métallique (stade
a -6.3-bas). Puis les événements se propagent (stade b, c, et d). La figure 6.1 b) est une coupe de
l’échantillon après déformation. La comparaison entre la figure 6.1 a) et b) montre clairement que
la position des événements déterminée par les émission acoustiques correspond bien à la zone de
fracturation de la roche.
Cette étude sur le grès de Flechtingen prouve que l’étude des émissions acoustiques est un
outil performant pour comprendre la formation d’une bande de cisaillement. Par analogie avec
cette étude, peut-on comprendre la formation des bandes de compaction par le même procédé ?
6.1.2 L’étude de [Olsson et Holcomb, 2001]
[Olsson et Holcomb, 2000128] ont effectué une première étude des émissions acoustiques pen-
dant la déformation du grès de Castelgate (porosité p = 28%). La pression de confinement est de
45MP a, l’échantillon est sec. La figure 6.4 montre la contrainte déviatorique en fonction de la
déformation axiale.
FIG. 6.4 – Courbe contrainte déviatorique - déformation axiale. Le grès étudié est un grès de
Castelgate. La pression de confinement est de 45MPa [Olsson et Holcomb, 2000128].
Pendant la déformation de cette échantillon, [Olsson et Holcomb, 2000128] ont enregistré les
émissions acoustiques. Les résultats sont montrés sur la figure 6.5. Dans la phase 1) la roche se
déforme élastiquement, pendant cette phase les émissions acoustiques sont principalement loca-
lisées en pied de l’échantillon. Ces émissions sont dues à la friction entre la roche et l’embase
métallique. Dans la phase 2, la contrainte déviatorique atteint sont maximum, [Olsson et Hol-
comb, 2000128] observent des émissions acoustiques distribués aléatoirement dans tous l’échan-
tillon. Dans la phase 3, un nuage de d’émissions acoustiques apparaît en pied de l’échantillon et se
propage dans la roche (phases 4 et 5). Un second nuage de points apparaît dans la phase 6, partant
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cette fois du haut de l’échantillon. Ces deux fronts se propagent dans la phase 7, et se rejoignent
au centre de la roche pendant la phase 8 et 9.
FIG. 6.5 – L’emplacement des émissions acoustiques est représenté par des points sur la coupe
transversale schématique de l’échantillon sur les figures de gauche pour chaque stade de char-
gement. Les figures de droites montrent la contrainte déviatorique en fonction de la déformation
axiale. La zone épaissie de la courbe représente le créneau pendant lequel les émissions acous-
tiques se sont produits [Olsson et Holcomb, 2000128].
De cette expérience, les auteurs concluent que la déformation du grès de Castelgate n’est pas
associée à la création de bandes de compaction. En effet d’après l’analyse des émissions acous-
tiques, la compaction du grès de Castelgate n’est pas homogène, mais se localise en tête et pied
de l’échantillon, puis se propage vers le centre de la roche. Les auteurs montrent qu’il n’a pas de
compaction localisée dans la roche, mais un front de propagation.
Un telle conclusion est en total désaccord avec les observations post-mortem du grès de Bleurs-
willer qui montrent clairement des bandes de compaction localisées et distinctes.
6.1.3 Le dispositif expérimental du GeoForschungsZentrum
L’enregistrement des émissions acoustiques pendant la formation des bandes de compaction
dans le grès de Bleurswiller a pu être effectué au GeoForschungsZentrum de Postam en collabo-
ration avec G. Dresen et S. Stanchits. J’ai travaillé six mois à Postdam. Ce séjour a été financé en
partie par une bourse du DAAD (Deutscher Akademischer Austausch Dienst) et en partie par le
conseil régional d’Ile de France.
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La première partie de mon travail au GFZ à été de mettre en place un nouveau système de me-
sure locale de déformation par des jauges de déformation, de mettre en place avec Sergei Stanchits
le réseau de pression de pore, et d’ajouter au système existant des mesures de vitesses élastiques S.
Le protocole expérimental pour préparer un échantillon afin d’enregistrer les émissions acous-
tiques est le suivant :
1. L’échantillon est foré dans un bloc homogène. Le diamètre de forage est de 50mm. La
hauteur de 100mm
2. Les surfaces de l’échantillon sont rectifiées précisément (< ±10µm) afin d’éviter un mau-
vais alignement. Cette opération a été effectuée au Laboratoire de Mécanique des Solides de
l’Ecole Polytechnique.
3. La porosité est déterminée par la technique des trois pesées.
4. Les jauges de déformations sont collées, sur une surface préparée.
5. Une jaquette est préparée : des trous cylindriques de 8mm de diamètres sont réalisés pour
les futurs emplacements des boîtiers des capteurs PZT d’onde P , des trous carrés 8× 8mm
sont réalisés pour les futurs emplacement des boîtiers des capteurs PZT d’onde S (Les ja-
quettes en néoprène utilisées une épaisseur de 2, 5mm).
6. La jaquette est alors posée sur l’échantillon.
7. Les boîtiers cylindriques d’onde P situés sur une même génératrice de l’échantillon sont
collées (24h de séchage sont nécessaire avant de passer à une autre rangée de capteur). (La
surface de ces boîtiers en contact avec l’échantillon est usinée de façon à prendre la forme
cylindrique de l’échantillon).
8. L’échantillon est alors assemblé sur les embases, et les quarante fils sont connectés aux
passages étanches (figure 6.6).
Le temps de préparation d’un échantillon est d’au moins dix jours.
FIG. 6.6 – Photographie de l’échantillon mis en place dans la cellule. Les fils en blanc sont connec-
tés au passage étanche. On peut également voir les boîtiers des PZT d’onde P (en jaune).
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6.2 Emission acoustique pendant la formation de bande de
compaction
Acoustic Emissions and Velocities Associated with the Formation of Compaction Bands in
Sandstone.
Jérôme Fortin, Sergei Stanchits, Georg Dresen and Yves Guéguen
accepté à Journal of Geophysical Research
Abstract Three-dimensional (3-D) locations of acoustic emissions (AE) were investigated to
analyze the development of compaction localizations in Bleurswiller sandstone, which has a poro-
sity of 25%. In addition, compressional and shear wave velocities, their anisotropy and amplitude,
have been measured during the experiments. The results were obtained in wet condition, during the
deformation of rocks under triaxial compression experiments at three different confining pressures
(60, 80 and 100MPa), 10MPa pore pressure, and room temperature. We recorded the acoustic
emissions, the elastic wave velocities and mechanical properties under hydrostatic conditions and
under triaxial loading, carried out at a constant axial strain rate. Our results show that the seismic
velocities and their amplitude increased during hydrostatic pressure build up and during initial
axial loading. During shear-enhanced compaction, the axial and radial velocities decreased pro-
gressively, indicating an increase of stress induced damage in the rock. During triaxial loading, in
experiments performed at 80 and 100MPa confining pressures, the acoustic emissions were loca-
lized in clusters. During progressive loading AE clusters grow in the horizontally, perpendicular to
the maximum principal stress direction indicating formation of compaction bands throughout the
specimens. Microstructural analysis of deformed specimens confirmed a spatial correspondence of
AE clusters and compaction bands. For the experiment performed at 60MPa confining pressure,
AE locations and microstructural observations show symmetric compaction bands inclined to the
specimen axis in agreement with predictions from recent theoretical models.
KEYWORDS : Acoustic emission locations, elastic wave velocities, compaction localization,
compaction bands, compacting shear bands, sandstone.
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6.2.1 Introduction
The brittle deformation of rocks frequently involves formation of narrow, localized bands on
the grainscale that may evolve into macroscopic fracture zones. The micromechanics of fracture
nucleation and growth in rocks have been investigated in a wealth of studies since the 1960s.
The location of acoustic emission (AE) sources during deformation of rock has proven to be a
useful non-destructive analytic technique to study formation and growth of faults [Lockner et al.,
1993110 ; Lei et al., 1992 & 2000103,104].
Although dilatancy is generally observed as a precursor to brittle faulting and to the deve-
lopment of shear localization, recent field [Mollema and Antonellini, 1996119], and laboratory
[DiGiovanni et al., 200040 ; Olsson, 1999127 ; Klein et al., 200196 ; Fortin et al., 200554] observa-
tions have also focused attention on the formation of localized compaction bands in porous sand-
stones. The laboratory experiments have shown that compaction bands occurred in dry and wet
sandstones with porosities ranging from 20− 28%, deformed at room temperature. Formation of
compaction bands was found to occur in homogeneous sandstones like Bentheim sandstone [Klein
et al., 200196], but also in sandstones containing clay or feldspars, like the Diemelstadt [Baud et
al., 20049], Castlegate [Olsson, 1999127], and Bleurswiller sandstones [Fortin et al., 200554].
Compaction bands are narrow planar zones of material that formed without apparent shear.
They extend in a plane perpendicular to the main compressive stress. Compaction bands display
significantly reduced porosity and act as barriers for fluid flow [Holcomb and Olsson, 200377 ;
Vajdova et al., 2004179]. This suggests that the presence of compaction bands may affect fluid
circulation in the crust, extraction of oil and gas from reservoir rocks, ground water circulation in
aquifers, and the sequestration of carbon dioxide.
Reassessment of bifurcation theory produced theoretical models predicting the conditions re-
quired to localize deformation [Bésuelle and Rudnicki, 200415 ; Issen and Rudnicki, 200082 ; Rud-
nicki, 2004148]. These authors used a constitutive model with two-yield surfaces in stress space ;
the shear yield surface provides a limit condition for dilatant, frictional failure while the onset of
plastic compaction is represented by a yield cap. [Rudnicki, 2004148] has analyzed conditions for
both compaction band and shear band formation for stress states on an elliptic yield cap as applied
to standard axissymetric compression tests. His analysis also provides a theoretical explanation for
the occurrence of very low angle compacting shear bands.
In porous rock, micromechanisms involved in localized compaction are significantly different
from those producing localized shear bands in dense rocks. In particular, grain crushing and
pore collapse are associated with radiation of acoustic emissions [Paterson, 1978134 ; Zhang et
al., 1990194 ; Olsson and Holcomb, 200077]. More recently [DiGiovanni et al., 200040] perfor-
med triaxial compression experiments on Castelgate sandstone and used electron and optical mi-
croscope investigations to elucidate the micromechanics of compaction. The authors found that
acoustic emissions are associated with grain crushing and pore collapse.
Effective elastic moduli of rocks and the velocity of elastic waves are significantly reduced in
the presence of cracks [Walsh, 1965183]. In deformation experiments at elevated pressures, elastic
wave velocities are affected by two competing mechanisms [Scott et al., 1993161 ; Fortin et al.,
200554 ; Schubnel et al. 2005159]. With increasing mean pressure, velocities first increase due to
elastic compaction and crack closure. When differential stress is increased further, localized grain
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crushing and the opening of new cracks will decrease the velocity of elastic waves. In this study,
we investigate nucleation and growth of compaction bands in sandstone using advanced acoustic
emission techniques. In particular, we investigate AE hypocenter location and the evolution and
anisotropy of compression and shear wave velocities.
Pc= 12 MPa Pc= 90 MPa
Figure 1 : Bleurswiller sandstone (porosity of 25%) fails by dilatant brittle faulting at effec-
tive pressures< 30MPa, but develops shear-enhanced compaction at higher confining pressures.
Compaction localization occurs over a wide pressure range (40−100MPa). (a) Bleurswiller sand-
stone deformed at 2MPa effective confining pressure showing a shear band, (b) Sample deformed
at 80MPa effective confining pressure (pore pressure was fixed at 10MPa), showing discrete com-
paction bands (arrows). The initial sample diameter was 40mm, and the length was 80mm.
To address these questions, we performed triaxial compression experiments on Bleurswiller
sandstone. [Fortin et al., 200554] have shown that discrete compaction bands appeared in Bleurs-
willer sandstone in triaxial compression tests at effective confining pressures higher than 30MPa
(Figure 1). Here we report results from three triaxial compression experiments performed on wet
samples at constant pore pressure of 10MPa and confining pressures of 60, 80, and 100MPa.
In addition, a comparison between the acoustic emission locations and microstructural observa-




The specimens were prepared from Bleurswiller sandstone exposed in the Vosges mountains
in eastern France (Frain Quarry). It is a grey sandstone containing by thin-section analysis 50%
quartz, 30% feldspars, and 20% oxides-micas. Porosity is about 25%. Grains are mostly suban-
gular to subrounded. Grain size was determined from thin sections in the optical microscope using
the linear intercept method and a correction factor of 32 . The grain size range is between 80µm
and 150µm, with a mean value of about 110µm. Cylindrical rock cores were cut from the same
blocks used in [Fortin et al., 200454] and precision-ground to produce specimens with 50mm
diameter and 100mm length.
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6.2.2.2 Mechanical Data
The experiments were performed at the GeoForschungsZentrum. We used a servo controlled
4.6MN loading frame from Material Test Systems (MTS) with a stiffness of 11 × 109 N/m. All
experiments were carried out at a constant axial strain rate of 10−5s−1 and at room temperature.
The confining pressure was measured with an accuracy of 0.1MPa, and during triaxial loading it
was constant to within 0.5MPa. The axial load was measured with an external load cell with an
accuracy of 1KN. Oil was used as confining medium.
The samples were saturated with distilled water and deformed under fully drained conditions at
a constant pore pressure of 10MPa. The pore pressure was maintained constant, and the variation
of pore volume was recorded using a volumometer. From this, the evolution of connected sample
porosity was estimated.
Axial strain, εz , was measured by a LVDT mounted at the end of the piston and corrected for
effective stiffness of loading frame. Local axial strain, ε∗z and local radial strain ε∗r measurements
were acquired using strain gages (TML FLA-20, Tokyosokki), each of which was mounted in a 1/4
Wheatstone bridge. Uncertainty in strain was estimated to be 5× 10−4, when calculated from the
LVDT signal, and 10−5, when measured directly by the strain gages. The local axial strain from
the strain gages was different from the overall axial strain acquired from the LVDT, notably during
the formation of compaction bands.
VO#3
P1	 	 	 	 	 	   P6
P2	 	 	 	 	 	   P7
P3	 	 	 	 	 	   P8
P4	 	 	 	 	 	    P9
P5	 	 	 	 	 	    P10
P11
P12
Sv1	 	 	 	 	 	     Sv2
Sh1	 	 	 	 	 	     Sh2
1 3
2 4







(a)		 	 	 	 	 	 	 	 	 	    (b)
Figure 2 : (a) Sample set-up used in this study. The initial sample diameter and length were
50mm, and 100mm, respectively. (b) Location of 12 PZT sensors + 4 S sensors and four strain
gages. Sensors 11 and 12 were mounted on the two end pieces. The PZT were used to monitor AE
activity and P wave velocities during the experiments. Samples were jacketed in neoprene sleeves
of 3− 5mm thickness.
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6.2.2.3 Acoustic Emissions
Ten piezoelectric transducers (PZT) of 1MHz resonant frequency were used in each triaxial
test to determine the AE locations (Figure 2). The piezoceramic crystals were encapsulated in
brass housings that conformed to the cylindrical surface of the sample. The housings were glued
to the sample. Two additional P sensors were installed in axial direction on the two end pieces.
To monitor AE activity we used lead-zirconate-titanate (PZT) piezoceramic discs of 5mm dia-
meter and 2mm thickness. After 40 dB amplification fully digitized waveforms were recorded by
a 10MHz/16 bit data acquisition system (DaxBox, Prökel GmbH, Germany). Advanced software
was used to automatically pick up onset time of AE signals and used for automatic AE hypocen-
ter determination. The hypocenter location algorithm is based on the downhill simplex algorithm
[Nedler and Mead, 1965122] modified for anisotropic and inhomogeneous velocity fields. AE hy-
pocenter location error is estimated to be about 2.5mm. The trigger level of all channels was set
to a constant value of 200mV .
6.2.2.4 Elastic Wave Velocities
The PZT transducers were also used for measuring P wave velocities during the experiments.
The pulse-transmission method was used to measure the elastic wave velocities. Receiver and
source function of the transducers were switched automatically. Monitoring the deformation-
induced changes in elastic wave velocities was necessary for locating accurately the AE hypo-
centers. In addition, elastic wave velocities are very sensitive to the presence of cracks, allowing
to detect whether compaction bands appeared with or without the formation of new cracks. In this
experimental setup, P wave velocities were measured perpendicular to the compressional axis,
along five horizontal traces crossing the center of the sample. Ultrasonic pulses were transmitted
by transducers P1, P2, P3, P4 and P5 and received respectively by transducers P6, P7, P8, P9 and
P10 (Figure 2). Velocities were corrected for radial strain εr of the sample. During axial loading,
the local radial strain value ε∗r recorded by the strain gages deviated from the LVDT-derived value
due to localized compaction. For this reasons εr was calculated as follows : during hydrostatic
loading εr=∆φ/3, where ∆φ is the change of porosity of the rock measured by the pore fluid
volumometer. In axial loading εr=(∆φ − εz)/2, where εz is the LVDT axial strain. We assume
that the sample volumetric strain equals the change of porosity of the rock. Finally, the radial P
wave velocity VPradial was calculated as the mean of the velocities measured along the five paths
defined above. To monitor fracture-induced anisotropy, two additional P sensors were installed in
axial direction (P11 and P12) measuring P wave velocity VPaxial parallel to the compressional
axis (Figure 2). Measurements were corrected for axial deformation εz . We assumed that εz = εr
during hydrostatic loading. Four polarized S-wave piezoelectric sensors were glued to the cylin-
drical surface of the samples (Figure 2) forming two pairs oriented in a horizontal direction Sh,
and in a vertical direction Sv, respectively. Shear PZT were plates (10 ∗ 10 ∗ 1mm). As for the
radial P wave velocities, the S wave velocities were corrected for radial strain εr.
The transmitted elastic waveform was digitized and logged by a computer every 40 s. To calculate
velocities from the recorded travel times, we corrected for transducer brass housings and spacers.
The error in absolute velocity is estimated to be lower than 2% but the relative error in between
two consecutive measurements was reduced to 0.5% using an advanced picking technique.
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6.2.2.5 Experimental Procedure
During each experiment, confining pressure was first increased to 5MPa. The pore pressure
and the confining pressure were then raised up simultaneously to 1MPa and 6MPa respectively.
Pressure was maintained for at least 12 hours to reach full fluid saturation of the samples. At the be-
ginning of each experiment, the pore pressure and the confining pressure were raised up to 10MPa
and 20MPa, respectively. Three experiments were conducted at confining pressures of 60, 80, and
100MPa. At the end of each experiment, the sample was carefully unloaded and recovered for
microstructural analysis. Samples were wrapped in copper foils to prevent disking and enclosed in
neoprene jackets to insulated them from the oil used as confining medium. Typically experiments
were stopped at axial strains of about (∼ 3%).
6.2.3 Results
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Figure 3 : The solid curves show effective mean stress versus porosity reduction, for three
triaxial compression experiments performed at Pc = 60MPa, Pc = 80MPa and Pc = 100MPa.
For reference, the hydrostatic loading is shown as a dashed line. The critical stress states C∗ are
indicated by arrows.
In this paper we use the convention that the compressive stresses and compactive strains are
positive. The maximum and minimum (compressive) principal stresses are denoted by σ1 and σ3,
respectively. The pore pressure is denoted by Pp, and the difference between the confining pressure
(Pc = σ2 = σ3) and the pore pressure is referred to as “the effective pressure”. The effective mean
stress (σ1 + 2σ3)/3− Pp will be denoted by P and the differential stress σ1 − σ3 by Q.
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We performed a series of experiments on Bleurswiller sandstone through the brittle-ductile
transition. [Fortin et al., 200554] have shown that for this sandstone no dilatancy is observed for
effective confining pressures higher than 30MPa. The results for the three experiments which were
conducted at 60, 80, and 100MPa confining pressure, respectively, are summarized in Figure 3. In
all our experiments the confining pressure was first raised to the final level before samples were
loaded by axial compression. As long as a hydrostatic pressure was applied, sample compaction
remained purely elastic following the hydrostat. With increasing differential stress, however, in-
elastic compaction started at a critical stress state C*. Samples were deformed up to 3% axial
strain. At stress levels beyond C∗, the differential stress induced a significant compactive strain,
referred to as shear-enhanced compaction [Wong et al., 1997187]. [Menéndez et al., 1996115] have
shown that shear-enhanced compaction in sandstone is accommodated by grain crushing and pore
collapse. The mechanical data for the three experiments are given in Table 1.
6.2.3.2 Elastic Wave Velocities
The effect of both confining pressure and differential stress on the velocities VPradial, VPaxial,
VSv, and VSh was explored during the three experiments. Figure 4 summarizes the velocity measu-
rements in the case of Vo#3 (in this experiment, confining pressure was 80MPa). We plotted the
elastic wave velocities as a function of intrinsic parameters of the rock, i.e., the porosity (Figure
4 (c)) and the effective mean stress (Figure 4 (d)). For reference, the porosity reduction versus the
effective mean stress is given in Figure 4(a).
During hydrostatic loading, P and S wave velocities first increase probably due to the pro-
gressive closure of microcracks (Figure 4). Figure 4(d) shows that the P , Sh and Sv velocities
reach a plateau at 3.57, 2.12 and 2.1 kms−1 respectively. A velocity increase is also observed
at the beginning of axial loading. However, we found a striking agreement between the onset of
inelastic compaction at C* and a decrease in elastic wave velocities. A decrease of elastic wave
velocities owing to shear-enhanced compaction was also found in previous studies [Fortin et al.,
200554 ; Scott et al., 1993161 ; Ayling et al., 19946 ; Read et al. 1994138]. Figure 4(b) shows the
amplitude variation for the radial P wave velocities. The normalized amplitude is normalized by
the initial amplitude measured at the beginning of the experiment. The amplitude exhibits a large
increase upon initial loading by almost 40%, followed by a rapid decrease during shear-enhanced
compaction to about 60% of its maximum value. The observed anisotropy of the velocity field may
be expressed by two parameters [Thomsen, 1986171] :
ε =
V 2Pradial − V 2Paxial
2V 2Paxial
and γ =
V 2Sh − V 2Sv
2V 2Sv
.
Figures 4 (e) and (f) show the evolution of velocity anisotropy parameters ε and γ as functions
of porosity reduction and effective mean stress, respectively. Note that the initial anisotropy of the
rock is less than 5% for the shear velocities, and lower than 2% for the compressional velocities,
which means that the preexisting cracks are randomly oriented. During the hydrostatic loading and
the first part of the triaxial loading preexisting cracks are being closed, and the anisotropy remains
low : ε decreases from 2% to 0%, and γ fluctuates but remains about constant. When the stress
state reaches the beginning of shear-enhanced compaction at C*, the compressional anisotropy
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as measured by ε decreases from 0% to −3%. The shear velocities anisotropy as measured by γ
remains constant during all the experiment. The behavior of the anisotropy parameters indicates
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Figure 4 : Mechanical data and velocity measurements for the triaxial compression experiment
V o#3 performed at 80MPa confining pressure : (a) Effective mean stress versus porosity reduc-
tion ; (b) amplitude of the radial velocities as a function of effective mean stress, and (c) P and S
wave velocities plotted versus porosity reduction, and (d) versus effective mean stress ; (e) and (f)
elastic anisotropy parameters [Thomsen, 1986171] versus porosity reduction and effective mean
stress. The critical stress state C∗ at the onset of shear-enhanced compaction is indicated by a
dashed line. Note that velocities and amplitudes decrease at C∗. Anisotropy parameters ε and γ
indicate that the formation of compaction bands does not result in a strong anisotropy of elastic
wave velocities.
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6.2.3.3 Elastic Moduli










where K is the bulk modulus, µ the shear modulus, and ρ the bulk density of the rock. A decrease
of the velocities during shear-enhanced compaction may indicate the formation of cracks affec-
ting the bulk modulus K and the shear modulus µ. Due to compaction the bulk sample porosity
decreases and the bulk density increases. However, the formation of new cracks contributes very
little to changes in sample porosity, which is dominated by a porosity decrease resulting from shear
enhanced compaction. The combined effect of density increase and reduction of elastic moduli re-
sults in a net decrease of elastic wave velocities.
To get rid of the bulk density effect, we invert the elastic moduli from the velocity measu-
rements using a transverse isotropic velocity model. This model accounts for the observed small
elastic anisotropy due to the presence of the compaction bands. We define a Cartesian coordi-
nate system with x-, y-axis perpendicular and z-axis parallel to the sample cylinder axis. In the
transverse isotropic model elastic properties are isotropic perpendicular to z but change along the
z-axis. The elastic stiffness tensor Cij has five independent constants, C11, C33, C44, C66, C13 :
C11 C12 C13 0 0 0
C12 C11 C13 0 0 0
C13 C13 C33 0 0 0
0 0 0 C44 0 0
0 0 0 0 C44 0
0 0 0 0 0 C66

where
C12 = C11 − 2C66 .
These five independent Cij constants are related to the five elastic wave velocities measured
experimentally as follows [Mavko et al., 1998114] :
quasi-longitudinal mode :




VSv(θ) = (C11 sin2 θ + C33 cos2 θ + C44 −
√
M)1/2 (2ρ)−1/2
pure shear mode :
VSh(θ) =
(
C66 sin2 θ + C44 cos2 θ
ρ
)1/2
where M = [(C11 − C44) sin2 θ − (C33 − C44) cos2 θ)]2 + (C13 + C44)2 sin2 2θ
and θ is the angle between the wave vector and the axis of symmetry, which here is the vertical
z-axis. The five components of the stiffness tensor were obtained from five velocities measure-
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ments : VP (0o) (= VPaxial), VP (90o) (= VPradial), VP (40o), VSh(90o), VSv(90o). Figures 5 (a)
and (b) illustrate the evolution of the dynamic stiffness parameters Cij as functions of the porosity
reduction and the effective mean stress, respectively. The evolution of the dynamic stiffnesses is
closely related to the observed changes in the elastic wave velocities. This observation illustrates
the complex relation between porosity and elastic properties. The observed decrease in elastic
wave velocities and concomitant increase in density may be explained by the nucleation of new
cracks and the collapse of pores at high effective pressures. The formation of localized compac-
tion bands by grain crushing and pore collapse invariably involves the formation of new cracks
(Figures 4 and 5). These cracks are oriented almost randomly so that during compaction a strong
velocity anisotropy does not develop. The two values of C11 and C33 differ by about 6% at a po-















































































Figure 5 : Elastic moduli estimated from ultrasonic velocities measurement using a transverse
isotropic velocity model corrected for bulk density ρ changing during the experiment. (a) Elastic
moduli Cij as a function of porosity reduction and (b) effective mean stress, respectively. Note that
the evolution of the elastic moduli Cij follows the same pattern as that observed for the elastic
wave velocities (Figure 4). At C∗ the elastic constant decrease, likely due to the nucleation of new
cracks at high confining pressure.
6.2.3.4 Acoustic Emissions
Brittle faulting has been studied intensively in the laboratory. Different authors have used the
acoustic emissions technique in triaxial tests performed on low-porosity rocks and sandstones
to investigate shear fracture nucleation [Lockner, 1993111 ; Lei et al., 1992 & 2000103,104 ; Zang
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et al., 1998 & 2000192,193]. Adopting strain rate or acoustic emission rate as feedback to servo-
control axial loading, the authors used AE hypocenter locations to map microcrack clustering and
localization. These data provide important constraints for a theoretical analysis of the onset of
shear localization.
Compaction bands are thick zones where the porosity is reduced, due to pore collapse and grain
crushing [Wong et al., 2001189 ; Baud et al., 20049]. [Olsson and Holcomb, 2000128] recorded
AE locations during localized compaction in Castlegate sandstone. They observed compaction
nucleating at top and bottom ends of the specimens. With progressive strain a compaction front
propagated parallel to the compression direction into the sample interior.
We determined AE hypocenter locations in three triaxial compression experiments performed
on Bleurswiller sandstone. In our experiments formation of discrete compaction bands occurred
in the entire sample volume. Located AE events form clusters that closely coincide in space with
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(a)	 	 	 	 	 	  	 	 	 	              (b)	 	 	  	 	   	  	 	 	     	  	 	(c)
6.2.3.4.1 Acoustic Emission Hypocenters Figure 6 : Differential stress (solid curve) and cu-
mulative acoustic emissions (dotted curve) as a function of axial strain in Bleurswiller sand-
stone. (a) Pc = 80MPa (Experiment V o#3). (b) Pc = 100MPa (Experiment V o#1). (c)
Pc = 60MPa (Experiment V o#2). Six stress-strain intervals are defined for each experiment (a
to f) corresponding to the AE hypocenter distributions shown in Figure 7, 8 and 9.
Constant strain rate deformation of sample Vo#3 performed at 80 MPa confining pressure is
characterized by strain hardening and shear-enhanced compaction (Figure 6(a)). We recorded hi-
gher than 170, 000 events of which higher than 117, 000 events were located (Figure 7). Loading
stages in Figure 6(a) correspond to the AE hypocenter distributions shown in Figure 7 in three
projections parallel to the x-,y- and z-axis, respectively. The location error was ± 2mm.
First AE clusters form both in the sample interior and at the specimen ends. The latter may be
due to end cap friction. Pronounced localization of AE hypocenters occurs in stage b indicating
that sample deformation is characterized by shear-enhanced compaction (Figure 3). AE events
form clusters that are elongated mostly normal to the compression direction. We interpret the
formation of these AE clusters as incipient compaction bands. The initiation of the pore collapse
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and nucleation of the bands is probably affected by existing material heterogeneities, in particular,
by variations in porosity.
[Baud et al., 20049] distinguished diffuse and discrete compaction bands with transitional and
sharp boundaries to the intact sample, respectively. At a confining pressure of 80MPa, Bleurs-
willer sandstone develops discrete compaction bands with a thickness of about 3− 4mm. This is
confirmed from post-mortem microstructure observations (see paragraph 4 and also [Fortin et al.,
200554]).
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4624 ev.	       6123 ev.	            6155 ev.	     6335 ev.	         6299 ev. 	 	   6843 ev.
3838 ev.	       4653 ev.	            5049 ev.	   5118 ev.	         5037 ev. 	 	   5454 ev.
13725 ev.	       18810 ev.	             21233 ev.	     21329 ev.	           20559 ev. 	    21669 ev.
a)	 	      b)	 	           c)	 	     d)	 	         e)		 	   f)
0 < ε < ε1             ε1 < ε <  ε2          ε2 < ε <  ε3         ε3  < ε <  ε4         ε4  < ε <  ε5            ε5  < ε <  ε6
Figure 7 : AE hypocenter distribution for sample V o#3. The strain intervals are defined in
Figure 6(a). Confining pressure, and pore pressure was 80MPa and 10MPa, respectively. Top plot
of each set is a view looking down on sample (projection of all the events on the (y, x) plane).
Middle plot is a projection of all the events located between −5mm < x < +5mm, on the
(z, y) plane. Bottom plot is face-on view in which sample has been rotated counterclockwise 900
(projection of all the events located between −5mm < y < +5mm on the (z, x) plane). Each
point represent one AE event. AE events form clusters that are elongated mostly normal to the
compression direction (z-axis). The maximum axial strain is 3.12%.
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The compaction bands are not perfectly planar and grow laterally by coalescence of pore col-
lapse clusters (Figure 7). Once a compaction band cuts through the entire sample, the process
repeats itself and new bands form above and below older ones. Finally, AE hypocenters indicate
several discrete bands crosscutting the sample in agreement with the sample microstructure.
6.2.3.4.2 Influence of Confining Pressure Sample Vo#1 was deformed at a confining pressure
of 100MPa. The different loading stages and the corresponding hypocenter distributions are shown
in Figures 6(b) and 8. Total number of events is somewhat less than in Vo#3 since the axial strain
was only 2.15% compared to 3.12% for Vo#3.
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4624 ev.	       6123 ev.	            6155 ev.	     6335 ev.	         6299 ev. 	 	   6843 ev.
3838 ev.	       4653 ev.	            5049 ev.	   5118 ev.	         5037 ev. 	 	   5454 ev.
13725 ev.	       18810 ev.	             21233 ev.	     21329 ev.	           20559 ev. 	    21669 ev.
a)	 	      b)	 	           c)	 	     d)	 	         e)		 	   f)
0 < ε < ε1             ε1 < ε <  ε2          ε2 < ε <  ε3         ε3  < ε <  ε4         ε4  < ε <  ε5            ε5  < ε <  ε6
Figure 8 : AE hypocenter distribution for sample V o#1. (see Figure 7). The different strain
sections during the loading are defined in Figure 6(b). Confining pressure, and pore pressure was
100MPa and 10MPa, respectively. Note that at 100MPa confining pressure, clustering of AE
events and formation of compaction bands are very similar to the experiment performed at the
lower confining pressure of 80MPa. In this experiment, the maximum axial strain is 2.15%.
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The clustering of AE events and the compaction band formation is very similar to the expe-
riment performed at the lower confining pressure of 80MPa (compare Figures 8 and 7). At an axial
strain of 2.15%, the AE locations highlight five discrete compaction bands.
We conducted a third experiment at a confining pressure of 60MPa (Figures 6(c) and 9). More
than 120, 000 events were recorded, and more than 69, 000 events were located. Orientation of
AE clusters and bands were different from those observed in experiments performed at the higher
confining pressures (Figure 9). In particular, the y-z projection of the AE hypocenter distribution
reveals discrete bands oriented with angle of about 45o to the compression direction. Finally, a set
of conjugate bands formed that is inclined with about 70o to the compressive stress direction σ1.
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2671 ev.	       2868 ev.	            3292 ev.	     3750 ev.	         3532 ev. 	 	   4084 ev.
2489 ev.	       2511 ev.	            2844 ev.	   3259 ev.	         3597 ev. 	 	   3835 ev.
8834 ev.	       9622 ev.	           10819 ev.	     12721 ev.	           13052 ev. 	    14097 ev.
a)	 	      b)	 	           c)	 	     d)	 	         e)		 	   f)
Figure 9 : AE hypocenter distribution for sample V o#3. (see Figure 7). The different strain
sections during the loading are defined in Figure 6(c). Confining pressure, and pore pressure
was 60MPa and 10MPa, respectively. The clustering of AE events on the bottom plot is similar
to that observed on Figure 7 and 8, but the middle plot reveals discrete bands oriented to the
compression stress direction (z-axis) consistent with predictions from recent theoretical models.
In this experiment, the maximum axial strain is 2.21%.
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The effect of confining pressure observed in our experiments is in agreement with experimen-
tal findings of [Bésuelle, 200114] who observed compacting shear bands inclined with 37 − 40o
to the σ1 direction. Bésuelle has modelled the volumetric strain evolution inside the band predic-
ting a progressive and continuous change from dilating shear bands, to compacting shear bands,
and finally pure compacting bands with increasing confining pressure. More recently, [Rudnicki,
2004148] used an elliptic yield cap model that predicts the occurrence of compaction bands within
a range of confining pressures close to the transition between brittle and ductile material behavior.
6.2.4 Microstructural Observations
We performed detailed microstructural studies on deformed samples using optical microscopy
and scanning electron microscopy (SEM). To prepare SEM sections, samples (25 ∗ 50mm) were
cut parallel to the long specimen axis and the maximum compressive stress σ1 direction (Figure 9).
Sections were impregnated using blue epoxy resin to identify open pore space and subsequently
polished and gold coated.






Figure 10 : Section of deformed sample Vo# 2 (a) and AE hypocenter locations (b). Compa-
rison between the deformation of the sample after loading, and the acoustic emission locations :
(a) Dark color indicates epoxy and greek letters denote prominent compaction bands that are re-
flected by AE hypocenters, (b) Locations of all events recorded during loading of sample Vo#2 in
(z, x) projection. The AE hypocenter distribution shows excellent agreement with the location of
deformation bands (see zones α, β, χ, and ε).
Sections of the entire sample reveal numerous narrow compactions bands that are clearly vi-
sible. For example, three prominent bands formed in the interior of sample Vo#2. An incipient
band cutting halfway across the sample is revealed in the top part of the specimen. The three dis-
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crete compaction bands (zones (α), (β), and (χ)) in Figure 10a coincide closely with the acous-
tic emission locations in Figure 10b. In general, the AE hypocenter distribution shows excellent
agreement with the location of deformation bands (compare Figure 10a and 10b). AE events form
several clusters but no bands formed near the specimen ends. In Figure 10 (b), we plotted 3200
acoustic emission events, located in the volume of Figure 10 (a), i.e, in the (z,x) plane between
y = −1.5mm and y = +1.5mm. Note that the shape of the compaction band (α) is mirrored
exactly by AE hypocenters. Diffuse AE clusters formed at the specimen top and bottom ends.
These events are probably due to end cap friction. With progressive loading AE activity close to
the specimen ends becomes less pronounced. The close correspondence between microstructure
and AE hypocenter distribution shows that the latter are an excellent proxy to study the nucleation




















Figure 11 : SEM micrograph (backscattered) of Bleurswiller sandstone loaded in triaxial com-
pression. Maximum compressive stress is vertical. Epoxy-filled pores appear in black. Zone I is a
compaction band of a thickness of 0.6mm. Inside the compaction band, the porosity is less than
5% due to grain crushing and pore collapse. In zone II, the porosity is closed to the initial porosity
of the rock (25%).
In SEM a compaction band appears as a zone of reduced porosity and crushed of 0.6mm
thickness (Figure 11, Zone I). Outside the band the microstructure of the rock remains largely
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undeformed (Figure 11, Zone II), with initial porosity of about 25%. Inside the band, the grains
are completely crushed and the fragments fill up the collapsed pore space (Figure 12). Inside the
band the porosity is lower than 5%. [Mair et al., 2000112] and [El Bied et al., 200248] report
similar observations on compacting shear bands in highly porous rocks. Inside the compaction
bands intense grain crushing occurs at Hertzian contacts (Figure 12b). The resulting fragments
fill the existing pores leading to a porosity decrease of the samples. Frequently, clay minerals are




Figure 12 : Backscattered SEM micrograph revealing details inside the compaction band.
Maximum compressive stress direction is vertical. (a) Crushed quartz grain and cement fragments
fill pore space (in black), (b) Fractured grains at Hertzian contacts, (c) Deformed clay minerals
indicating displacement of neighboring quartz grains.
6.2.5 Discussion
6.2.5.1 Yield Surface
Bleurswiller sandstone fails by dilatant brittle faulting at effective pressures lower than 30MPa
(Figure 13). At pressures higher than 40MPa the yield surface shows a cap.
At effective confining pressure higher than 40MPa, shear-enhanced compaction starts when
the compactive yield stress C∗ is reached. Compaction localization occurs over a wide pressure
range (40−100MPa). This domain of compaction localization may be divided in two sub-domains.
For effective confining pressures ranging from 40 to 50MPa, we observed low angle compaction
bands ( 70o to σ1) in agreement with previous experimental investigations [Bésuelle et al., 200113]
and predictions of theoretical studies [Rudnicki, 2004148]. The formation of discrete compaction
bands in sub-parallel arrays normal to the compression direction occurs over a pressure range of
60− 100MPa.
The shape of the yield envelope for Bleurswiller sandstone may be compared to theoretical
models. [Wong et al., 1997187] have shown that yield envelopes for sandstone data can be described
by an elliptical cap in P-Q stress space defined by the equation :
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where P ∗ is the beginning of grain crushing and pore collapse under hydrostatic pressure and ξ
and ς are two constants. More recently [Grueschow, 200566] has generalized the yield envelope to










where a and b are two constants. The shape of the envelope is linked to the micromechanics of
sandstone compaction. Our data may be fitted to the theoretical relation using a “n-power” in the
range of 1− 1.2.
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Figure 13 : Yield envelopes for brittle strength and shear enhanced compaction : stress state
C∗ at the onset of shear enhanced compaction (effective confining pressure higher than 30MPa,
and stress state C ′ at the onset of shear-induced dilatation for brittle fracture are shown in stress
space. Note that the compactive yield envelope approximately follows a straight line with negative
slope.
6.2.5.2 Physics Behind the Three Phases of Microcracking
The SEM micrographs convincingly demonstrate that the dominating micromechanism lea-
ding to the formation of compaction bands is grain crushing. This agrees with observations on
the compaction of Berea sandstone [Ménendez et al., 1996115], Bentheim sandstone [Baud et al.,
20049], and Castelgate sandstone [DiGiovanni at al., 200040].AE focal mechanisms allow deter-
mining the crack propagation modes [Lei et al., 1992103 ; Zang et al., 1998192]. In our experiments,
local AE source mechanism were separated in tensile type (T), shear type (S) and implosion type
(C) events using the distribution of P wave first motions representing tensile cracks, shear cracks,
and pore collapse, respectively [Stanchits et al., 2001165]. In experiments performed at a confining
pressure of 80MPa, we found that implosion type events represent the dominant source type recor-
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ded before and during the formation of compaction bands (Figure 14). We relate C-type events to
pore collapse. S- and C-types represent about 70% and 26% of the source mechanisms and tensile
cracks represent less than 4%. The observations agree with [Zang et al., 2002193] and [Lei et al.,
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Figure 14 : Differential stress versus axial strain from triaxial compression test Vo#3 at 80MPa
confining pressure. The different strain section are defined in Figures 6 and 7. Color code indi-
cates AE- source type distribution during loading. C-,S-, and T-types events possibly represent
signals radiated from pore collapse, shear, and tensile cracks, respectively. C-type events indica-
ting pore collapse, represent the dominant source type recorded before and during the formation
of compaction bands.
6.2.5.3 The Role of Heterogeneity
The effect of heterogeneities on processes leading to shear localization in rock has been inves-
tigated repeatedly. For example, [Holcomb and Costin, 198677] have performed tests on banded
sandstones. The authors observed the formation of AE clusters during early loading stages indi-
cating nonuniform microcracking due to local variations in material properties. [Papka and Kyria-
kides, 1998131] studied the effect of heterogeneity on localized compaction in honeycombs and
aluminium foams during uniaxial and biaxial testing. They found that collapse of the pore space
may have initiated at small geometric imperfections. [Blazy, 200321] studied the compressive and
tensile deformation of aluminium foams. He found that compaction localization initiates in sample
regions where the porosity is higher than the average porosity of the rock.
More recently, [Katsman et al., 200593] modelled the formation of compaction bands in high-
porosity rock represented by a hexagonal lattice of springs. They introduced a disorder parameter
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D, which accounted for the heterogeneity of the rock. They analyzed the effect of variations in
D on the formation of compaction band between D = 0 (no disorder) and D = 0.17 (strongly
disordered). In a homogeneous material (D = 0) discrete compaction bands nucleate at the spe-
cimen boundaries in agreement with post-mortem observation on Bentheim sandstone [Klein et
al., 200096], and on Diemelstadt sandstone [Baud et al., 20049]. For disordered heterogeneous
materials, the model shifts the nucleation sites into the interior of the specimen. The results of
[Katsman et al., 200593], (Figures 10 and 11) may be compared to the AE hypocenter locations
from our experiments (Figures 7 and 8).
s1 s1
s1 s1
(a)  (b) (c)  (d)
Figure 15 : (a) Section across intact specimen (medical scanner) of Bleurswiller sandstone.
The darker patches indicate zones of high porosity, (b-d) Conceptual model : Compaction bands
may nucleate at high porosity patches and grow laterally across the sample.
The porosity distribution of an intact specimen of Bleurswiller sandstone is revealed in tomo-
graphic images produced in a medical X-ray scanner (Figure 15). This technique provides a spatial
view of the local density distribution inside the specimen, where high porosity regions appear as
dark patches inside the specimen. We suggest that the observed compaction bands may nucleate
by local pore collapse in these high porosity regions. The incipient bands then grow laterally and
coalesce with other high porosity zones ultimately crosscutting the entire sample. Material hetero-
geneities and in particular, high porosity regions likely determine the nucleation process suggesting
that discrete compaction bands develop almost randomly in porous rocks.
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TAB. 6.1 – Compilation of Mechanical Data for Bleurswiller Sandstone Samples for the Three
Experiments.
Confining Effective Differential Maximum
Pressure mean stress P (MPa) stress Q (MPa) axial strain (%) Comments on failure modes
Pc (MPa) at C∗ at C∗
Vo#2 60 67 51 2.3 Discrete "compacting-shear" bands
Vo#3 80 85 45 3.2 Discrete compaction bands
Vo#1 100 99 27 2.2 Discrete compaction bands
6.2.6 Conclusions
We investigated formation of localized compaction bands in Bleurswiller sandstone at confi-
ning pressures of 60−100MPa by combining advanced acoustic emission techniques, elastic wave
velocity measurements and microstructural studies.
AE hypocenter distribution closely mirrors the location of compaction bands, as observed in
deformed samples.
Nucleation and growth of compaction bands occurs by localized grain crushing and pore col-
lapse. Nucleation is strongly affected by experimental stress boundary conditions (i.e. end cap
friction) and material heterogeneities (i.e. high local porosity).
Initial loading and associated crack closure produced a transient velocity increase. However,
with progressive loading and localized shear enhanced compaction of the samples P- and S- wave
velocities decreased drastically. The velocity decrease is assumed to reflect the enhanced micro-
cracking associated with grain crushing and pore collapse.
The existence of compaction bands has important implications at field scale. For example,
local permeability reduction in a layer or a set of parallel layers produced as a result of localization
produce important changes in the permeability of a global structure.
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a)	 	 	 	 	 	 	   b)
FIG. 6.7 – a) Photographie d’un échantillon de grès de Fontainebleau (de la colle est posée au
milieu de l’échantillon en vue de coller deux jauges) b) Photo de la microstructure d’un grès de
Fontainebleau, (microscope optique– lumière polarisée).
L’hétérogénéité de la roche semble jouer un rôle important dans l’initiation des bandes de
compaction. Aussi, il nous a paru intéressant d’effectuer une seconde série d’expérience sur un
grès de Fontainebleau (figure 6.7). Ce grès est constitué à 99% de quartz, sa porosité est de 25%, et
cette roche est peu consolidée. Le grès de Fontainebleau est homogène (pas de zone où la porosité
est plus forte). Les expériences sur des grès faiblement consolidés sont difficiles, car la nature
de ces grès augmente les risques de rupture de la jaquette. Dans cette partie nous présentons les
FIG. 6.8 – a) Contrainte déviatorique en fonction de la déformation axiale (échelle de gauche).
Taux d’émissions acoustiques en fonction de la déformation axiale (échelle de droite).
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premiers résultats sur le grès de Fontainebleau. Une étude plus approfondie sur ce grès est prévue
l’année prochaine.
La figure 6.8 donne l’évolution de la contrainte déviatorique en fonction de la déformation
axiale. Dans cette expérience, la pression de confinement est de 160MPa et la pression de pore de
10MPa. On observe sur cette courbe un ‘saut’ de contrainte à 3.3% de déformation axiale. De tels
sauts étaient observés sur le grès de Bleurswiller mais ils étaient beaucoup moins prononcés. A ce
saut de contrainte est associé un pic du taux d’émission acoustiques. Ce comportement est donc
très proche du comportement du grès de Bentheim étudié par [Baud et al., 20049]. Ceci n’est pas
très surprenant car ces deux grès sont très proches en composition.
La figure 6.9 donne une image des localisations des AE au cours du chargement. Seuls les évé-
nements dont l’amplitude est supérieure à cinq volts sont tracées. Pendant le stade a) les émissions
acoustiques sont localisées sur le pied et le haut de l’échantillon. Ces événements sont dus à la
friction entre les embases métalliques et la roche. Au stade b) on voit nettement un nuage d’émis-
sions acoustiques en haut de l’échantillon, ce nuage prend la forme d’une bande perpendiculaire
au chargement axial. Cette bande semble se déplacer vers le milieu de l’échantillon (stade d)), et
se ‘désactive’ pendant le stade e).
Cette expérience tend à prouver que dans le cas du grès de Fontainebleau, l’initiation des































a)	 	 	 	 	 	 	 	 b)
FIG. 6.9 – a) Contrainte déviatorique en fonction du temps, b) Localisation des émissions acous-
tiques pour différents stades de déformation.
Après l’expérience, nous avons dû décoller les boîtiers de capteurs PZT de la roche, ce qui a
partiellement endommagé l’échantillon (le grès est peu consolidé). Une photographie de la roche
après déformation est montré en figure 6.10 a). On peut voir une bande assez nette en haut de
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l’échantillon, celle ci correspond aux localisations des AE (stade d) et e) de la figure 6.9). La







a)	 	 	 	 	 	b)
FIG. 6.10 – a) Photographie de l’échantillon FTB1 après déformation, b) Microstructure d’une
bande de compaction.
Cette étude est préliminaire, mais elle met bien en évidence la rôle clé de l’hétérogénéité dans
la formation d’une bande de compaction.
6.4 De la bande de compaction à la bande de cisaillement
L’expérience V o#3 a été présentée dans l’article précédent. Cette expérience a été menée
sur le grès de Bleurswiller à une pression de confinement de 80MPa et une pression de pore de
10MPa. Pour cette expérience nous avons procédé en deux étapes, la première a consistée à mener
un essai triaxial classique, et enregistrer les émissions acoustiques. Ces résultats sont montrés dans
l’article précédent. Le chemin de contrainte de cette première étape est tracé en rouge sur la figure
6.11. Dans une seconde étape nous avons augmenté la pression de pore pour tenter d’atteindre le
regime fragile (chemin en vert sur la figure 6.11).
La pression de pore a ainsi été augmentée de 10MPa à 70MPa, en gardant la contrainte
déviatorique constante. L’échantillon n’a pas cassé, cela peut s’expliquer par le fait que l’enveloppe
de rupture d’un échantillon contenant des bandes de compaction n’est pas la même que celle
d’un échantillon sain. Cependant la photographie de l’échantillon après déformation (figure 6.12)
montre des bandes de compaction et des bandes conjuguées. On peut donc supposer que les bandes
de compaction se sont crées pendant la première étape du chargement. Puis la montée en pression
de pore et donc la diminution de la pression moyenne effective a favorisée la création de bandes
conjuguées. L’analyse des mécanismes à la source indique que pendant cette seconde étape, les
événement de types ‘implosions’ diminuent en pourcentage de 70% à 40% (les événements de
type S augmentant en pourcentage de 30% à 60%). L’analyse des mécanismes à la source confirme
donc la création de bande de cisaillement pendant cette seconde étape.
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FIG. 6.11 – Le chemin de contrainte de l’expérience V o#3 se décompose en deux étapes : dans un
premier temps la contrainte déviatorique augmente à pression de confinement et pression de pore
constante (en rouge), puis dans un second temps la pression de pore est augmentée pour atteindre
le régime fragile.
5 cm
FIG. 6.12 – Photographie de l’échantillon Vo3 après déformation, pendant le premier cycle des
bandes de compaction se sont formées (également prouvé par les émissions acoustiques). Pen-
dant la montée de pression de pore des bandes conjuguées se sont créées coupant les bandes de
compaction formées dans la première étape.
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ANNEXE C : DONNÉES EXPÉRIMENTALES ET THÉORIE DE LA LOCALISATION
Annexe C : Confrontation des données expérimentales à un modèle
théorique
Ce travail est issu d’une collaboration avec Eric Grueschow et John W. Rudnicki (Northwers-
tern University - Chicago). Eric Grueschow a écrit récemment plusieurs modèles pour décrire le
comportement des roches poreuses [Grueschow et Rudnicki, 200565], [Grueschow66]. Nous pré-
sentons ici des premiers résultats, où l’on confronte un modèle théorique simple (le modèle de
CAP est une simple droite) à deux expériences menées sur le grès de Bleurswiller et présentées
dans l’article précédent (Pc = 60MPa et Pc = 100MPa).
C.1 Formulation du modèle




































a)	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 b)
FIG. 6.13 – a) Domaine élastique du grès de Bleurswiller. b) Modélisation de la fonction de charge
pour les contraintes moyennes effectives supérieures à P ′o.
Les données expérimentales (figure 6.13a)) montrent que le domaine élastique du grès de
Bleurswiller peut être délimité, pour les pressions de confinement supérieures à 30MPa, par une
simple droite de pente négative. On peut donc définir, pour ce grès, une surface de charge (figure







P ′ − P ′o
b
)
− 1 , (6.1)
où τ est la contrainte équivalente de Von Mises. a et b sont deux paramètres qui définissent la
géométrie de la droite. On suppose que b est une fonction de la contrainte volumique plastique εpv,
et a une fonction de la déformation plastique de cisaillement γp :
a = a(γp) et b = b(εpv) . (6.2)
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Cette fonction de charge n’est valable que si P ′ > P ′o. Pour P ′ < P ′o il convient de définir une
autre fonction de charge. La figure 6.13a) permet de déterminer P ′o = 50MPa .
Le modèle présenté ici, est un cas simplifié de [Grueschow66], qui a considéré comme surface




)n + (P ′−P ′ob )n − 1 (le cas simple de la
droite correspondant à n = 1).




Pour définir complètement la fonction de charge Φ, on utilise les résultats de l’essai de compression
hydrostatique afin de déterminer b = b(εpv), puis les résultats d’un essai triaxial pour obtenir
a = a(γp).
C.2 Application aux données expérimentales
On rappelle que dans le cas d’un essai triaxial, où la pression de confinement est notée Pc =














où Q est la contrainte déviatorique.
Pour les différentes expériences, on peut calculer :







où la déformation axiale totale εta et la contrainte axiale σ1 sont mesurées expérimentale-
ment. Le module d’Young de la roche E est déterminé dans la partie linéaire de la courbe
‘contrainte axiale en fonction de la déformation totale axiale’.







où la déformation volumique totale εtv et la contrainte moyenne effective P ′ sont déter-
minées expérimentalement. Le module d’incompressibilité de la roche K est calculé dans
la partie linéaire de la courbe ‘contrainte moyenne effective en fonction de la déformation
volumique totale’.
3. La déformation radiale plastique est calculée à partir de la déformation volumique plastique
et de la déformation axiale plastique :
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(εpa − εpr) .
C2.1 Le facteur β






L’intensité du cisaillement plastique est tracée en fonction de la déformation volumique plastique
sur la figure 6.14. Dans cette expérience la pression de confinement était de 60MPa. La pente
(donc la valeur de β) est constante au cours du chargement, β ' −0.69. Pour notre modèle, nous
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 Intensité du cisaillement plastique gp
FIG. 6.14 – L’intensité du cisaillement plastique est tracée en fonction de la déformation volumique
plastique. La pente est égale au coefficient β. Dans ce test, la pression de confinement était de
60MPa.
C2.2 La fonction b = b(εpv)
La fonction b = b(εpv) est déterminée expérimentalement à partir de l’essai hydrostatique. La
déformation volumique plastique est tracée en fonction de la pression moyenne effective, pour
l’essai hydrostatique, sur la figure 6.15 a).
Les expériences triaxiales montrent que la localisation apparaît pour des déformations volu-
miques plastiques inférieures à εpv ' 1.5%. Pour modéliser l’évolution de la pression effective en
1On introduit ici un signe négatif, car la réduction de volume est comptée positivement
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a)	 	 	 	 	 	 	 	 b)
FIG. 6.15 – a) La déformation volumique plastique est tracée en fonction de la pression moyenne
effective. b) Zoom de la courbe expérimentale (en rouge), approximation de la courbe expérimen-
tale par une fonction exponentielle (en bleu) .
fonction de la déformation plastique, nous utilisons une fonction exponentielle de la forme :
P ′ = bo + (σmax − bo)(1− e−Bε
p
v) . (6.4)
Le meilleur calage (figure 6.15 b)) est obtenu pour des valeurs :
bo = 90MPa , σmax = 145MPa et B = 390 .
La relation Φ = 0, équation (6.1) s’écrit dans le cas de l’essai hydrostatique :
P ′ = b(εpv) + P
′
o . (6.5)
Les relations (6.4) et (6.5) permettent de déterminer la fonction b(εpv) :
b(εpv) = bo − P ′o + (σmax − bo)(1− e−Bε
p
v) . (6.6)
C2.3 La fonction a = a(γp)








La fonction b(εpv) étant déterminée, on peut tracer l’évolution de ‘l’axe a’, pour une expérience
donnée. Dans le cas où la pression de confinement est de 60MPa, l’évolution de ‘l’axe a’ en
fonction de l’intensité de cisaillement plastique est tracée sur la figure 6.16.
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Intensité de cisaillement plastique gp
a)	 	 	 	 	 	 	 	 b)
γp0
FIG. 6.16 – a) L’évolution de l’axe a) est tracé en fonction de l’intensité de cisaillement γp. b)
Zoom de la courbe expérimentale (en rouge), approximation de la courbe expérimentale par une
fonction elliptique (en bleu) .
Pour modéliser le comportement de ‘l’axe a’, on fait l’hypothèse que la fonction a(γp) a la
forme suivante :













Le calage de la fonction a(γp) donne les valeurs suivantes :
ao = 47MPa , amax = 51MPa et γpo = 0.0011 .
C2.4 Prédiction du modèle pour l’expérience où Pc = 60MPa
Le module d’écrouissage k peut être calculé à partir de l’équation (6.1) [Grueschow66], et :
k =
(







































L’évolution du module d’écrouissage k et du module d’écrouissage critique kc sont données
sur la figure 6.17.
Les deux courbes se croisent à une valeur γp = 1, 85 10−3, à ce stade de déformation la théorie
prévoit une localisation. Cette valeur est un peu au-delà de la validité de l’équation (6.8) (figure
6.16).
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a)	 	 	 	 	 	 	 	 b)
FIG. 6.17 – a) Module d’écrouissage critique kc (en MPa). b) Le module d’écrouissage atteint la
valeur du module d’écrouissage critique pour γp = 1, 85 10−3.
La localisation sera une bande de compaction si la condition suivante est respectée :






















FIG. 6.18 – La localisation est une bande de compaction si µ+ β < −√3.
Lorsque γp = 1, 85 10−3 la condition (6.11) n’est pas respectée. Le modèle prédit une lo-
calisation sous forme de bande de cisaillement. Cette conclusion est en accord avec les résultats
expérimentaux exposés dans l’article précédent. Puisque le modèle prédit une bande de cisaille-
ment, l’analyse devrait être refaite en prenant l’expression du module critique kc dans le cas où
µ + β > −√3. On montrerait alors que la localisation sous forme de bande de cisaillement est
prédite pour une valeur de γp < 1, 85 10−3.
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C2.5 Prédiction du modèle pour l’expérience où Pc = 100MPa
FIG. 6.19 – Evolution de ‘l’axe a’, pour l’expérience à 100MPa de pression de confinement.
L’évolution de ‘l’axe a’ est modélisé par une fonction elliptique.
Nous avons effectué un second test à partir de l’expérience menée à 100MPa de pression de
confinement. La première étape a consisté à caler la fonction a(γp). Le calage de la fonction a(γp)
permet de déterminer γpo = 0, 0075.
a)	 	 	 	 	 	 	 b)
FIG. 6.20 – a) Module d’écrouissage critique kc (en MPa). b) Le module d’écrouissage atteint la
valeur du module d’écrouissage critique pour γp = 1, 1 10−3.
Lorsque γp = 1, 1 10−3 la figure 6.21 montre que le mode de localisation pour γp = 1, 1 10−3
est la bande de compaction. Ce résultat est en accord avec les observations expérimentales.
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FIG. 6.21 – La localisation est une bande de compaction si µ+ β < −√3.
Les prédictions de ce modèle semblent en accord avec les observations expérimentales. Ce-
pendant ce modèle doit être amélioré. La localisation est prédite dans les deux cas, à un stade de
déformation, où les courbes utilisées pour décrire ‘l’axe a’ ne cale pas parfaitement les données
expérimentales. De plus, cette analyse devrait être menée sur toutes les expériences, afin d’essayer
de déterminer une fonction de ‘l’axe a’ identique pour toutes les expériences.
192
Chapitre 7
Compaction et dilatance dans les
carbonates
La compaction des grès est le résultat de l’effondrement de la structure poreuse et de la rupture
(voire du broyage) des grains de quartz et des joints de grains. Dans le cas des carbonates, les micro-
mécanismes sont plus compliqués. En effet, à la différence du quartz ou du feldspath, la calcite se
déforme plastiquement, sous un état de contrainte donné, à température ambiante. La plasticité de la
calcite est associée à des dislocations, des empilements de dislocations ou du maclage. La fissuration
apparaît pour accommoder la déformation plastique intra-granulaire. La compaction du réseau poreux
des carbonates entraîne également une micro-fissuration des joints de grains. La fissuration dans les
carbonates est donc moins intense que dans le quartz, où les mécanismes de dislocation ne peuvent
se produire que pour des températures supérieures à 300o. Dans ce chapitre, nous présentons deux
études. La première est une série d’expériences menées sur le calcaire de Solnhofen et le marbre de
Carrara, faites en collaboration avec Alexandre Schubnel, Luigi Burlini et Yves Guéguen. Au cours des
expériences, les vitesses élastiques ont été enregistrées. Comme dans les grès, les vitesses sont sensibles
à deux mécanismes en compétition : la compaction du réseau poreux et la micro-fissuration. Cette étude
a fait l’objet d’une publication dans Geological Society of London. La seconde étude, qui a également
fait l’objet d’un article soumis à publication, est le résultat d’une collaboration entre le laboratoire de
Géologie de l’ens et le Lassonde Institut de Toronto. En plus des vitesses élastiques, nous avons pu
enregistrer les émissions acoustiques pendant la rupture du marbre de Carrara. Il se trouve que la rupture
s’est produite avec très peu d’émissions acoustiques (en comparaison avec le granite ou le grès). Ce
comportement est attribué aux propriétés particulières de la calcite.
Ce chapitre est construit en trois parties :
– La première partie est une introduction aux micro-mécanismes de plasticité de la calcite (dislo-
cations, maclage)
– La seconde partie est l’article Damage and recovery of calcite rock deformed in the cataclastic
regime publié dans geological Society of London.
– Enfin la troisième partie concerne l’étude menée sur la rupture aséismique du marbre de Carrara.
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Les carbonates représentent 15% des roches de la croûte et contribuent à plus de 50% des
réservoirs pétroliers. Cependant, les micromécanismes de déformation de ces roches restent encore
mal compris. Dans l’article présenté dans la seconde partie, deux expériences ont été effectuées sur
le calcaire de Solnhofen (> 99% de calcite, porosité p = 4.5%) et le marbre de Carrara (> 99%
de calcite, porosité p = 0.5%) dans des conditions sèches et saturées.
Les micromécanismes de déformation de la calcite sont différents de ceux du quartz. Imagi-
nons qu’un minéral contient deux populations de défauts : des micro-fissures et des dislocations
qui sont des défauts cristallographiques (à l’échelle de l’atome). Pour un état de contrainte et de
température donné, on peut 1) activer les micro-fissures, ce qui conduit à la destruction du grain,
ou 2) activer des dislocations dans le réseau cristallin (plasticité intra-cristalline). Dans le cas du
quartz, les dislocations sont activées pour des températures supérieures à 300o, la propagation de
fissure intra-granulaire est donc le seul mécanisme observé à température ambiante (voir les ex-
périences sur le grès de Bleurswiller). Par contre, dans le cas de la calcite, les dislocations sont
mobiles à température ambiante : le mode de déformation du grain de calcite est un processus de
déformation ductile, avec de plus la particularité du maclage sur le plan (1 0 1 2).
7.1.1 Dislocations, empilement de dislocations et maclage
Sous un état de contrainte donné et à température ambiante, les dislocations sont mobiles
dans un grain de calcite. Pour les observer, il faut regarder le grain au microscope électronique à
transmission directe (échelle du micron).
FIG. 7.1 – Empilement de dislocations à la frontière d’un grain d’alliage de cuivre et d’aluminium
[Hirth et Lothe, 196875] (microscope à transmission directe, haute résolution).
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La figure 7.1 montre des dislocations (en noir) dans un alliage de cuivre et d’aluminium
[Hirth et Lothe, 196875]. Quand la dislocation atteint la frontière d’un grain, elle reste bloquée.
D’autres dislocations peuvent apparaître et s’accumuler aux frontières du grain. On observe alors
des empilements de dislocations (figure 7.1). Ces micro-mécanismes, observés ici sur un alliage
de cuivre et d’aluminium se produisent à température ambiante pour la calcite, contrairement aux
autres minéraux (pour lesquels il faut une température plus élevée).
Au microscope à lumière polarisée, et à une échelle plus grande, on observe des macles
(figure 7.2). Le mécanisme du maclage peut être interprété en termes de dislocations partielles
[Hirth et Lothe, 196875]. Comme les dislocations, le maclage est caractéristique d’un processus
de déformation ductile du minéral. Le maclage est le résultat d’une déformation de cisaillement,
et se produit donc avec une déformation volumique nulle.
Une macle est un défaut planaire, alors qu’une dislocation est un défaut linéaire. Le plan de
macle peut être analysé comme un plan de défaut entre deux dislocations partielles. La symétrie
de la maille de la calcite permet l’existence d’un maclage facile sur (1 0 1 2) par glissement. En
réponse à une contrainte de cisaillement appliquée à température ambiante, la calcite développe
de nombreuses macles (1 0 1 2).
FIG. 7.2 – Photographie au microscope (lumière polarisée) de grains de calcite déformés plasti-
quement. On peut voir différentes macles parallèles entre elles (marbre de Carrara). Le rectangle
blanc a une longueur de 20µm .)
7.1.2 Origine de la fissuration dans les carbonates
Sous la contrainte, la calcite peut se déformer plastiquement. Cependant au sein d’un minéral,
il peut y avoir plusieurs hétérogénéités qui vont conduire à des empilements de dislocations et
à des macles dans différentes directions. Il va en résulter une contrainte interne de plus en plus
élevée. Cette contrainte interne peut conduire à des micro-fissurations, qui vont apparaître au sein
du grain. Ces fissures sont probablement plus petites que celle observées dans les grains de quartz.
De plus sous l’effet de la contrainte externe, les carbonates vont se compacter. La réduction de
l’espace poreux ne peut se produire que par une fissuration des joints de grains.
Aussi si l’on mesure les vitesses élastiques au cours du chargement d’un échantillon de car-
bonates, les vitesses vont être affectées par deux mécanismes distincts : la réduction de l’espace
poreux va tendre à augmenter les vitesses élastiques, alors que la fissuration intra-granulaire et la
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fissuration des joints de grains va tendre à diminuer les vitesses. L’effet des fissures sur les vitesses
est moins important dans les carbonates que dans les grès : les expériences hydrostatiques menées
par [Johnston and Toksöz 84] sur le calcaire de Bedford (porosité p = 12%) et présentées dans
l’article Effect of pore collapse and grain crushing on ultrasonic velocities and Vp/Vs, montrent
que pour ce calcaire, la déformation cataclastique est associée à une augmentation des vitesses,
c’est à dire que l’effet de la compaction sur les vitesses élastiques est plus important que l’effet de
la fissuration.
Dans les expériences triaxiales menées sur le marbre de Carrara (porosité p = 0.5%) à une
pression de confinement de 200MPa, pour l’échantillon sec et de 260MPa pour l’échantillon
saturé (avec Pp = 10MPa), la roche est dilatante, et les vitesses élastiques diminuent dès que la
contrainte atteint le seuil critique de dilatance C ′.
Pour les expériences menées sur le calcaire de Solnhofen (porosité p = 4.5%) à une pression
de confinement de 260MPa (en sec et mouillé), la roche est compactante, et les vitesses élastiques
diminuent dès que la contrainte atteint le seuil critique de compaction C∗.
Pour ces deux matériaux, les expériences montrent que l’effet de la fissuration sur les vitesses
élastiques est plus important que l’effet de la compaction de l’espace poreux.
Une fois les seuils de contraintes critiques (de dilatance pour le marbre, et de compaction pour
le calcaire) atteints, les échantillons ont été soumis à des phases de relaxation. Les expériences
montrent que la relaxation est associée à une augmentation des vitesses élastiques. L’origine de
ce phénomène n’est pas encore très bien comprise, cependant on peut imaginer que pendant la
relaxation, la contrainte interne diminue, et les dislocations accumulées et les macles sont partiel-
lement éliminées. La diminution des concentrations de contrainte internes pourrait expliquer que
les micro-fissures peuvent se refermer. D’où une ré-augmentation des vitesses élastiques.
7.2 Déformation et endommagement des carbonates
Damage and recovery of calcite rock deformed in the cataclastic regime.
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Abstract: Compressional and shear wave velocities have been measured during the experi-
mental deformation of Carrara marble and Solnhofen limestone in the cataclastic regime,
both in dry and wet conditions at room temperature. Measurements were performed
under hydrostatic conditions (up to 260 MPa confining pressure and 10 MPa pore pressure)
during triaxial loading (at the constant strain rate of 1025 s21) as well as during differential
stress relaxation. During a full cycle, our results show that the seismic velocities first
increase as effective mean stress increases. However, when the stress onset of cataclastic
deformation was reached, elastic velocities showed rapid decrease due to stress-induced
damage in the rock. During stress relaxation tests we observed an increase of elastic vel-
ocities with time, which suggested a fast ‘recovery’ of the microstructure. A substantial
and rapid drop in the velocities occurred when reloading, suggesting that the previous
‘recovery’ was only transient. Subsequent relaxation tests showed other marked increases
in velocities. These experimental results suggest that during the deformation of low-porosity
calcite-rich rocks, dilatant (crack opening and frictional sliding) and compaction micro-
mechanism (pore closure) compete. Evolutions of elastic properties (mainly sensitive to
crack density) and macroscopic volumetric strain (more sensitive to porosity) are therefore
not systematically correlated and depend on the strain rate, the solid stress conditions and the
pore pressure.
Interest in the brittle–ductile transition has
increased considerably in recent years, in large
part due to the fact that the maximum depth of
seismicity corresponds to a transition in the
crust and in the upper mantle from seismogenic
brittle failure to aseismic cataclastic flow, i.e.
from localized to homogeneous deformation.
The mechanics of the transition depends both
on some extrinsic variable (state of solid stress,
pore pressure, temperature, fluid chemistry and
strain rate) and intrinsic parameters (crack and
dislocation density, modal composition of the
rock or porosity, for example). The deformation
mechanisms operative during the transition
occur on scales ranging from microscopic to
macroscopic, and have a profound influence on
the spatio-temporal evolution of stress and defor-
mation during the earthquake cycle, as well as in
the coupling of crustal deformation and fluid
transport.
Limestones and marbles, even the ones with
very low porosity like Carrara marble, have
been studied widely in the past as they can
undergo a brittle–plastic transition at room
temperature for confining pressures easily attain-
able in the laboratory (Robertson 1955; Paterson
1958; Heard 1960; Rutter 1974). Such a beha-
viour is probably due to the fact that calcite
requires relatively low shear stresses to initiate
twinning and dislocation glide, even at room
temperature (Turner et al. 1954; Griggs et al.
1960). In consequence, many previous studies
have already documented the mechanical beha-
viour of both Carrara marble (Fredrich et al.
1989, 1990) and Solnhofen limestone (Robertson
1955; Heard 1960; Byerlee 1968; Edmond &
Paterson 1972; Rutter 1972; Fisher & Paterson
1992; Renner & Rummel 1996; Baud et al.
2000). These studies have demonstrated that poro-
sity change and failure mode are intimately
From: BRUHN, D. & BURLINI, L. (eds) 2005. High-Strain Zones: Structure and Physical Properties.
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related. In the cataclastic flow regime, Baud et al.
(2000) showed that the pore space may either
dilate or compact in response to an applied stress.
In the present study, compressional and shear
wave velocities have been measured during
both hydrostatic and triaxial experiments per-
formed on Carrara marble and Solnhofen lime-
stone at room temperature. Our new set of data
show that during cataclastic deformation,
elastic wave velocities show large variations.
Damage (a decrease in the effective elastic prop-
erties) and apparent recovery of those properties
are transient phenomena that depend mainly on
the the stress history, the pore pressure and the
strain rate. Elastic properties, macroscopic
strain and post-deformation microstructural
analysis were put together and may have impli-
cations for the understanding of fault gouge
behaviour and, thus, direct consequences on the
understanding of fault zones and the earthquake
cycle.
Experimental set-up
Here we describe for the first time the triaxial cell
installed at the Laboratoire de Ge´ologie of Ecole
Normale Supe´rieure (ENS) (Paris, France). This
is a prototype that was designed and constructed
by the company Geodesign, based in Roubaix,
France.
Description of the vessel
The Geodesign triaxial cell can reach a confining
pressure of 300 MPa (Fig. 1) and the confining
medium is oil. The confining pressure is servo-
controlled with an accuracy of 0.1 MPa. Axial
load is achieved through an auto-compensated
Fig. 1. Schematic diagram of the triaxial high-pressure cell installed at the Laboratoire de Ge´ologie of Ecole Normale
Supe´rieure of Paris (France).
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(i.e. that does not move when confining pressure
varies) hydraulic piston that can be servo-
controlled in either strain or stress. Maximum
load is 90 tons, which corresponds to 717 MPa
for a 40 mm-diameter sample. An internal load
cell, manufactured by AMC automation,
enables measurement of the applied load directly
on top of the sample with an accuracy of approxi-
mately 1 MPa. Minimum strain rate is 1026 s21
and is monitored externally through two
LVDTs (Linear Variable Differential Transfor-
mers) placed on top of the piston, outside the
vessel. Minimum axial loading rate is
0.01 MPa s21 and is servo-controlled using two
pressure transducers.
Both confining and axial pressure systems are
driven by the same hydraulic ram (0–35 MPa)
along with two intensifiers: 35–300 MPa for
the confining pressure, 35–100 MPa for the
axial pressure. Pore pressure is driven by two
precision volumetric pumps manufactured by
Maxitechnologies. Pore fluid is introduced into
the sample through hardened steel end pieces
placed on the top and bottom of the rock
sample. Maximum pore pressure in the system
is 100 MPa. Both pumps can be controlled
either in pressure (0.01 MPa precision), in flow
(minimum flow is 0.1 h21) or in volume (pre-
cision is approximately 0.005 cm3).
The main advantage of the ENS triaxial appar-
atus is its 34 electric feedthroughs that can allow
simultaneous measurements of seismic velocities
in several directions, as well as other properties
across the sample (for example local strains).
Finally, a thermocouple enables the temperature
in the oil chamber to be monitored.
Sample set-up and preparation
Four samples (two of Carrara marble and two of
Solnhofen limestone) were cored perpendicular
to the bedding. All samples measured 80 mm in
length and 40 mm in diameter. The end surfaces
were rectified and polished to ensure homo-
geneous loading and minimum friction during
testing. The porosity of each sample was
measured using a double saturation technique.
Four parallel flat surfaces were machined along
the cylinder of the sample at 908 to one
another. Compressional and shear wave vel-
ocities were measured in each direction under
dry atmospheric pressure conditions. Average
initial porosity and velocity values of Carrara
marble and Solnhofen limestone used in this
study are summarized in Table 1.
During an experiment, axial and radial strains
were measured directly on the sample’s surface
using strain gauge pairs (TML FLA-20,
Tokyosokki). Each of which was mounted in a
1/4 Wheatstone bridge; strain measurement
accuracy was approximately 1026. Volumetric
strain was calculated using strain gauges accord-
ing to the formula 1v ¼ 1a þ 2  1r, where 1a is
the axial strain measurement from longitudinal
strain gauge, 1r is the radial strain measurement
from horizontal strain gage and 1v the calculated
volumetric strain.
P, SV and SH elastic wave velocities were
measured perpendicular to compression axis,
along diameters of the sample, using couples of
source–receiver lead-zirconate piezoceramic
transducers (PZTs) (Fig. 2). PZTs (PI255, PI cer-
amics, 1 MHz eigenfrequency) were glued
directly onto the flat surfaces of each sample
and positioned with approximately 0.5 mm accu-
racy, whilst the distance between opposite
(paired) PZTs from which the velocities were
calculated was measured within 0.01 mm. Com-
pressional PZTs were 5 mm diameter discs,
1 mm thick; Shear PZTs were plates (5  5 
1 mm). Pulse was generated by a Sofranel
source generator (up to 370 V at 1 MHz
frequency).
For each velocity measurement, more than 200
waveforms were stacked on a digital oscillo-
scope, in order to increase the signal/noise
Table 1. Composition, initial porosity, grain size and elastic wave velocities at
atmospheric pressure under dry conditions of Carrara marble and Solnhofen limestone
used in this study
Carrara marble Solnhofen limestone
Composition .99% calcite .99% calcite
Initial porosity (%) 0.5 4.5
Grain size (mm) c. 150 c. 5
Mean initial, Vp (km s
21) 5.92 5.64
Mean initial, Vs (km s
21) 3.23 3.05
Incompressibility, K (dynamic, GPa) 57.5 50.4
Poisson ration, n (dynamic) 0.29 0.29
Initial P wave anisotropy (%) ,1 c. 2
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ratio. In such conditions, the absolute velocity
error bar was of the order of a few per cent, but
relative error in between two consecutive
measurements was lowered to 0.5% using a
double-picking technique. An example of
obtained waveform recordings is shown in
Figure 2b. Inside the vessel, the sample was
covered with a Neoprene jacket that insulated it
from the confining oil.
Experimental procedure
Two experiments (So#02 and Ca#01) were
carried out under dry conditions at a confining
pressure of to 200 MPa on Solnhofen limestone
and Carrara marble, respectively. Two additional
experiments (So#03 and Ca#02) were carried out
in the saturated regime in which rock samples
were first subjected to 15 MPa confining pressure
and 10 MPa pore pressure for a minimum of 2
days in order to attain full saturation. Confining
pressure was then raised up to 260 MPa, and
the sample was left overnight for pore pressure
equilibration before the triaxial loading cycle.
All triaxial cycles performed in this study were
strain-rate controlled at a constant strain rate of
1025 s21. During each experiment several relax-
ation tests were also performed in order to inves-
tigate possible recovery of the sample. During
the stress relaxation tests, the piston position
was locked and the differential stress decreased
due to deformation of the sample. These relax-
ation tests lasted from 1 h to several days in the
case of saturated samples Ca#02 and So#03.
Experimental results
Figure 3 illustrates stress–strain curves for the
four tests. Plastic deformation was reached for
smaller differential stress in Carrara marble
than in Solnhofen limestone. Hardening
Fig. 2. (a) Schematic view of prepared sample with attached strain gauges and PZT sensors. Elastic wave velocities
were measured along diameters. All samples measured 80 mm in length, 40 mm in diameter. An example of obtained
waveforms for SH waves is shown in (b).
Fig. 3. Differential stress v. axial strain in the four tests
presented in this paper. Ca#01 and Ca#02 were
experiments performed on Carrara marble in dry
(Pc ¼ 200 MPa) and wet (Pc ¼ 260 MPa, Pp ¼ 10 MPa)
conditions, respectively. So#02 (dry, Pc ¼ ¼ 200 MPa)
and So#03 (wet, Pc ¼ 260 MPa, Pp ¼ 10 MPa) were
experiments performed on Solnhofen limestone.
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coefficient increases with confining pressure and
figure shows that several relaxation tests were
performed during the testing of each sample.
During the four experiments, strains, stresses
and elastic wave velocities were continuously
measured. This section presents a non-
exhaustive compilation of our results in terms
of coupled evolution of elastic wave velocities
and volumetric strain v. effective mean stress,
differential stress and time (Elastic wave vel-
ocities were measured perpendicular to the
main compressive axis, and S wave velocities
refer to the average between Sh and Sv wave
measurements).
Volumetric strain and elastic wave
velocities v. effective mean stress
We will refer to onset of dilatancy C0 and onset of
compaction C (as defined by Wong et al. 1997)
as the stress onset (in differential stress for a
given effective mean stress) at which macro-
scopic inelastic dilatancy and compaction were
first observed. The onset of cataclastic dilatancy
C0 is defined as the stress value at which cata-
clastic deformation turned from macroscopically
compactive to dilatant.
Figure 4 shows the coupled evolution of volu-
metric strain and elastic wave velocities as a
Fig. 4. Coupled evolution of volumetric strain and elastic wave velocities as a function of effective mean stress
[(s1 þ 2s3)/32 Pp] for experiments performed on Carrara marble. The elastic wave velocities and volumetric strain of
the experiment Ca#01 (dry, Pc ¼ 200 MPa) are reported in (a) and (c), respectively, and those of experiment Ca#02
(wet, Pc ¼ 260 MPa, Pp ¼ 10 MPa) are reported in (b) and (d) respectively. On the right-hand side of the diagram are
reported the conditions at which the measurements were taken. Hydro, hydrostatic; dev, under differential stress. C 0
indicates the onset of cataclastic dilatancy.
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function of effective mean stress for experiments
performed on Carrara marble. The effective
mean stress is P ¼ ½(s1 þ 2s3)=3  Pp, where
s1 stands for the axial stress, s3 is the confining
pressure and Pp the pore pressure; P is the first
stress invariant and allows the representation of
the hydrostatic and the differential stresses
together on the same plot. The bar on the right-
hand side of Figure 4 represents which part of
the plot corresponds to hydrostatic stress and
which to differential.
Figure 4a & b illustrate, respectively, the
volumetric strain and Vp measured during the
experiment Ca#01 (dry, Pc ¼ 200 MPa). Up to
275 MPa effective mean stress, the rock mechan-
ical response was elastic and the volumetric
strain increased linearly. Static effective com-
pressibility of Carrara marble in the dry regime
was equal to 70.4 GPa (Fig. 4a). When onset of
cataclastic dilatancy C0 was reached (at
275 MPa), the rock started to dilate. Inelastic
dilation was also accompanied by non-negligible
strain hardening. Figure 4b shows that during the
linear elastic phase, P wave velocity exhibits
a slight increase due to crack closure. At
200 MPa, P wave reached a plateau value equal
to 6.3 km s21 which corresponds to the Voigt–
Reuss–Hill average reported for P wave velocity
in calcite non-porous aggregates (see for
example Birch 1961). Macroscopic dilatancy
was associated with a large linear decrease in P
wave velocity that actually started a little
before C0. One per cent of macroscopic dilation
resulted in a decrease of more than 20% in P
wave velocities. Therefore, elastic wave velocity
measurements appear more sensitive to dilatancy
than macroscopic volumetric strain. Very inter-
estingly, Vp increased when the differential
stress was removed.
Figure 4c & d show the volumetric strain and
Vp and Vs, respectively, v. effective mean stress
in experiment Ca#02 (wet, Pc ¼ 260 MPa,
Pp ¼ 10 MPa). Comparison of Figure 4a & c
shows that the effect of water on the static effec-
tive elastic incompressibility of Carrara marble is
small. Effective compressibility increased to
73.6 GPa (þ5%). This is compatible with an
initially small and mainly crack-related porosity
of Carrara marble (c. 0.5%). The onset of dila-
tancy C0 was reached at 340 MPa effective
mean stress. Strain hardening of the sample
was less marked than during the dry experiment,
whereas macroscopic dilation was much larger.
Cataclastic dilatancy was also associated with
linear decrease of both P and S wave velocities
(Fig. 4d). Total decrease of P wave velocity
reached 20% after more than 2% dilation. Com-
paring this experiment with the previous dry
experiment shows that P wave velocity under-
goes a very similar reduction, although the
sample dilated more and the strain-hardening
coefficient was smaller. This could simply be
due to a saturation effect.
The sample was left for relaxation for more
than 3 days. During those three days, differential
stress slowly decreased, and both P and S wave
velocities showed significant increases. After
removing the confining pressure, the elastic
wave velocities decreased drastically as newly
formed cracks re-opened. P wave velocity
reached a final value of only 3.3 km s21 at
5 MPa effective confining pressure. Once taken
out of the pressure vessel, the sample showed
less than 10% seismic anisotropy and no macro-
scopic localization band.
Figure 5 shows the coupled evolution of volu-
metric strain and elastic wave velocities as a
function of effective mean stress for experiments
performed on Solnhofen limestone. In Figure 5a
& b, respectively, volumetric strain and P wave
velocities are represented for experiment So#02
(dry, Pc ¼ 200 MPa). The rock mechanical
response was first elastic and the static effective
compressibility of dry Solnhofen limestone was
equal to 50.3 GPa (Fig. 5a), which is comparable
to what has been previously observed by Baud
et al. (2000). At 290 MPa effective mean stress,
the onset of compaction C was reached and
the rock started to compact inelastically. The
onset of cataclastic dilatancy C0 was attained
at 335 MPa. Whether the sample was compacting
or dilating, cataclastic deformation was associ-
ated with significant strain hardening. Figure 5b
shows that in the elastic regime, P wave velocity
increased linearly and reached a maximum value
of 5.75 km s21. Compaction was not accom-
panied by an increase in velocity, but conversely,
by a decrease. P wave velocity increased instan-
taneously when the differential stress was
unloaded, whereas unloading of the hydrostatic
stress was accompanied by a large decrease in
P wave velocity due to crack opening. When
retrieved, the sample showed no strong elastic
wave anisotropy (less than 5%) as well as no
macroscopic localization band.
Figures 5c & d show, respectively, the evol-
ution of volumetric strain and of P and S
velocities as a function of effective mean stress
in experiment So#03 (wet, Pc ¼ 260 MPa,
Pp ¼ 10 MPa). Comparing Figure 5a & c, it is
possible to observe that the presence of water
increased significantly the static effective
elastic compressibility of Solnhofen limestone
(62.5 GPa, þ12%). Water had a smaller increas-
ing effect on P wave velocities, as can be seen
when comparing Figure 5b & d, which is
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compatible with the fact that, contrary to Carrara
marble, the initial porosity in Solnhofen is quite
large (c. 4.4%) and mainly equant.
Figure 5c shows that the onset of compaction
C was reached at 310 MPa effective mean
stress. Strain hardening was more important
than during the dry experiment. However, no
macroscopic cataclastic dilatancy was ever
observed. Figure 5d shows that, at first, compac-
tion was not associated with any variation in
elastic wave velocities. However, P and S wave
velocities both started to decrease at 360 MPa
effective mean stress. The decrease was smaller
than during the dry experiment. The sample
was then left to relax for 3 days. As differential
stress slowly decreased, the sample compacted.
P wave velocities increased to finally reach the
value of 6.3 km s21, i.e. the reported Voigt–
Reuss–Hill average for P wave velocity in non-
porous calcite aggregates. Such behaviour was
also observed on S waves. The sample was
then reloaded. Velocities started to decrease
Fig. 5. Coupled evolution of volumetric strain and elastic wave velocities as a function of effective mean stress
[(s1 þ 2s3)/32 Pp] for experiments performed on Solnhofen limestone. The elastic wave velocities and volumetric
strain of the experiment So#02 (dry, Pc ¼ 200 MPa) are reported in (a) and (c), respectively, and those of experiment
So#03 (wet, Pc ¼ 260 MPa, Pp ¼ 10 MPa) are reported in (b) and (d), respectively. On the right-hand side of the
diagram are reported the conditions at which the measurements were taken. Hydro, hydrostatic; dev, under differential
stress. C stands for the onset of cataclastic compaction, while C0 indicates the onset of cataclastic dilatancy.
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again at 370 MPa. Inelastic compaction started
when the maximum effective mean stress pre-
viously reached during the first cycle was
retrieved, i.e. at 410 MPa. The sample was left
again for relaxation and after 3 days velocities
recovered completely to their maximum value.
These results will be discussed more extensively
in the next section.
When hydrostatic stress was unloaded, P and S
velocities started to decrease as cracks were
opening again. Once removed form the pres-
sure vessel, the sample showed no strong elastic
wave anisotropy (less than 5%) or macroscopic
localization band.
Differential stress relaxation and
elastic recovery
During relaxation, the piston position was
locked. Differential stress Q ¼ (s1  s3)
decreased due to the sample deformation, while
pore pressure and confining pressure were kept
constant. Samples were left relaxing from 1 h
in the case of dry experiments to several days
in the case of saturated ones. Because of the
machine design, the piston could not be perfectly
maintained in position and therefore, some expo-
nentially decreasing small amount of axial strain
continued while the relaxation tests were per-
formed (as can be seen in Fig. 7c) – in all the
following plots, axial, radial and volumetric
strains were measured using strain gauges. As a
consequence and to be perfectly right, defor-
mation taking place in the sample was not only
composed of true relaxation, but also of a small
component of creep. However, in the rest of
this paper, we will refer to those tests as relax-
ation phases anyway. Seismic implications of
these results will be discussed in the next section.
Results obtained while Solnhofen limestone
and Carrara marble were relaxing in the dry
regime (So#02 and Ca#01) are shown in
Figure 6. In both experiments, relaxation took
place after approximately 5% axial strain.
Figure 6a shows the evolution of P wave velocity
(plain symbols) and differential stress (empty
symbols) v. time. On the figure, the differential
stress scale on the right is inverted for easier
reading and the timescale is linear. Solnhofen
sample So#02 was left for relaxation for 1 h
(bottom of Fig. 6a). We can observe that: (1) P
wave velocity reached a minimum value when
differential stress was maximum; and (2) P
wave velocity increased as differential stress
was decreasing. Total P wave velocity increase
during relaxation was greater than 3%. Differen-
tial stress and P wave velocity curves are very
well anti-correlated, so that the stress depen-
dence of P wave velocity is clearly demonstrated.
In the same way, Carrara marble sample
Ca#01 was left for relaxation for 45 min (top of
Fig. 6a) after approximately 5% axial strain.
Again, P wave elastic velocity increased while
differential stress decreased, and total P wave
velocity increase this time was no larger than
2%. Stress dependence of P wave velocity is
clearly observed. More surprising was that
when differential stress increased again to the
peak value prior to relaxation, P wave velocities
immediately resumed to their prior minimum
values. It can therefore be concluded that
during cataclastic deformation of both Solnhofen
limestone and Carrara marble in dry conditions,
P wave velocity exhibits an ‘elastic like’ beha-
viour, i.e. reversible. Figure 6b shows the evol-
ution of volumetric strain in both samples
during the same relaxation tests. Time is in
Fig. 6. Solnhofen limestone and Carrara marble
relaxation experiments in the dry regime (So#02 and
Ca#01). In both cases, relaxation took place after
approximately 10% axial strain. Figure 6a shows the
evolution of both P wave velocity (plain symbols) and
differential stress (empty symbols) v. time. In (a) the
differential stress scale on the right-hand side is inverted
for easier reading and the timescale is linear. (b) Shows
the evolution of volumetric strain (measured using strain
gauges) in both samples during the same tests. Time is in
logarithmic scale.
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logarithmic scale. During relaxation, Solnhofen
sample So#02 compacted, while Carrara marble
sample Ca#01 showed no volumetric change.
Hence, elastic wave properties are shown to be
much more sensitive to small stress variations
than the macroscopic strain.
Results obtained during two different relax-
ation tests performed on wet Carrara marble
sample Ca#02 are shown in Figure 7. The first
and second relaxation events took place after
approximately 2.5 and 10% axial strain, respect-
ively. Figure 7a shows the evolution of both P
wave (empty symbols to be read on the left-
hand scale) and S wave (plain symbols to be
read on the right-hand scale) v. time. We can
see that during both tests P and S wave velocities
increased monotonically with time in a logarith-
mic scale. Increase in velocities was greater
during the second relaxation phase, and reached
approximately 6% and 3% for P and S wave,
respectively. This was certainly due to larger
prior axial strain (c. 10%). Consequently,
damage in the rock had been more important
before the second test started.
Evolution of differential stress v. time is
shown in Figure 7b. During both relaxation
phases, differential stress decreased monotoni-
cally in the semi-log space. Again, the slope
was steeper during the second relaxation, i.e.
when the rock had experienced more damage.
Figure 7c shows the evolution of axial strain
and volumetric strain v. time during both tests.
It is important to remember that at such high
effective confining stress, Carrara marble poro-
sity is close to zero and mainly crack-related. This
explains why, although the sample shortened sig-
nificantly (approximately 0.4% in 3 days), volu-
metric strain remained small. The evolution of
volumetric strain can be schematically described
as follow: a first phase where the rock continued
Fig. 7. Carrara marble sample Ca#02 relaxing in the wet regime. First and second relaxation phases took place after
approximately 2.5 and 10% axial strain, respectively. (a) shows the evolution of both P wave (empty symbols to be read
on the left-hand scale) and S wave (plain symbols to be read on the right-hand scale) elastic velocities v. time.
Evolution of differential stress is shown in (b) while (c) shows the evolution of both axial strain and volumetric strain
(measured using strain gauges). Time scales are logarithmic.
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to dilate, an equilibrium phase where compaction
and dilatancy balanced, finally followed by a
compaction phase.
Results obtained during two relaxation tests
performed on wet Solnhofen limestone sample
So#03 after approximately 2.5 and 10% axial
strain, respectively, are shown in Figure 8.
Figure 8a shows the evolution of P wave
(empty symbols to be read on the left-hand
scale) and S wave (plain symbols to be read on
the right-hand scale) v. time in logarithmic
scale. During the first relaxation, increase in vel-
ocities was more or less linear with time. Elastic
wave velocity increase was also more important
during that first test than during the second relax-
ation, and variation in velocities reached more
than 25% (from approximately 5 to 6.3 km s21
in the case of P waves). During the second relax-
ation, behaviour resembled much of what has
been seen previously on Carrara marble: P and
S wave velocities increase monotonously and
velocity variations reached approximately 6 and
3% for P and Sh waves, respectively. Figure 8c
shows that compaction was more important
(almost 0.3%) during the first relaxation than
during the second relaxation (0.1%). However,
decrease in differential stress was comparable
(c. 150 MPa) and monotonous in both cases, as
seen in Figure 8b.
Comparing this figure with Figure 5 indicates
that compaction in Solnhofen limestone can be
associated both with an increase or decrease in
elastic wave velocities. At low strain rates (typi-
cally during a relaxation test) compaction is slow
and wave velocities are increasing. At fast strain
rates (typically during triaxial loadings) compac-
tion is much faster but wave velocities decrease
due to increasing damage in the rock. This obser-
vation highlights that dilatancy and compaction
are transient during cataclastic deformation,
probably because their associated mechanisms
are in competition. As a consequence, and
Fig. 8. Solnhofen sample So#03 when relaxing in the wet regime. First and second relaxation phases took place after
approximately 2.5 and 10% axial strain, respectively. (a) shows the evolution of both P wave (empty symbols to be read
on the left-hand scale) and S wave (plain symbols to be read on the right-hand scale) elastic velocities v. time in a
logarithmic scale. Evolution of differential stress v. time in logarithmic scale is shown in (b), while (c) shows the
evolution of both axial strain and volumetric strain (measured using strain gauges).
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because elastic properties are much more sensi-
tive to cracks than to pores, macroscopic strain
and elastic wave velocities are not systematically
correlated. Such observation is clear throughout
Figures 5–7, and seems to be quite common in
porous rocks as it has also been reported recently
in high porosity sandstones by Fortin et al.
(2004). When the fully compacted state is
reached, P and S wave velocities should attain
a maximum value of approximately 6.3 and
3.2 km s21, respectively, which are the reported
Voigt–Reuss–Hill averages for calcite non-
porous aggregates. This stage was apparently
reached for sample So#03 and from then, its
behaviour resembles that of Carrara marble.
This observation is clear when comparing
data from the second relaxation tests in
Figures 7 and 8.
Microstructural analysis
Figure 9 presents micrographs obtained in the
scanning electron microscopy (SEM) of the
intact Solnhofen sample (Fig. 9a & b), a
sample deformed dry So#02 (Fig. 9c & d) and
a sample deformed wet So#03 (Fig. 9e & f).
The compressive axis is vertical on all the pic-
tures. The initial porosity of the intact rock
appears to be quite heterogeneous, with both
equant and elliptical pores. Grain boundaries
are serrated and hardly visible, even at high
magnification, as in Figure 9b. When deformed
in the dry regime (Fig. 9c & d), the initial poro-
sity disappeared and was replaced by a large
density of small intergranular cracks located at
grain boundaries. In Figure 9d, grain boundaries
appear to be opened. Cracks are short (a few tens
of micrometres) with large apertures and aspect
ratios (between 1021 and 1022). Furthermore,
cracking is well distributed and non-localized,
and shows no evidence of anisotropy in its distri-
bution and orientation pattern. Such observation
is in agreement with post-deformation elastic
wave velocity measurements. In the sample
deformed in the wet regime (Fig. 9e & f),
initial porosity decreased even more drastically
and almost no spherical pores can be seen.
Crack density is much lower than in the dry
case. Cracks are still located at grain contacts
but their aperture appear much smaller (compar-
ing with Fig. 9d). One might also argue that some
evidence of dissolution can be seen at several
grain contacts. Such features, however, might
have been pre-existent in the rock. Figure 10
presents two optical micrographs of Solnhofen
samples So#02 and So#03 obtained in cross-
polarized light. Irrespective of whether defor-
mation occurred in the dry or wet regime,
calcite crystals exhibit extensive twinning that
does not pre-exist in the intact rock samples.
Figure 11 presents two optical micrographs of
Carrara marble sample Ca#02. The sample was
deformed in water-saturated conditions, and on
both pictures the axis of compression is vertical.
The microstructures of the deformation are quite
heterogeneous and takes place both on the
intergranular and intragranular scales. As
observed in Solnhofen limestone, many cracks
are located at grain boundaries and are generally
never longer than one or two times the grain size.
Voids initiating at the triple junction between
grains show evidence of frictional sliding along
grain boundary. On the intragranular scale,
mechanical twins are present in every single
grain at a very high density on both pictures.
Bent and kinked twins are also present, as can
be seen in Figure 11a, and as was already
reported by Fredrich et al. (1989). Twin geome-
tries are quite complex, with two and sometimes
three sets of active twins in a single grain (see
Fig. 11b). In general and depending, of course,
on every crystal orientation, twins seem to be
oriented more or less vertically. Geometries
strongly suggestive of interaction between
brittle and plastic deformation mechanisms can
be particularly well observed in Figure 11a as
the bending of twins often nucleates an intragra-
nular crack. Tullis & Yund (1992) have reported
similar observations on feldspar aggregates
undergoing cataclastic deformation at a tempera-
ture of 300 8C. Again, microstructural obser-
vations suggest a complex interplay between
plastic deformation and microcracking.
Features observed under the optical micro-
scope and the SEM indicate that deformation
mechanisms active during the experiments
included: twinning, microcracking and frictional
sliding along fractured grain boundaries and,
possibly, pressure solution (when saturated).
Macroscopic strain and elastic properties evol-
ution depend on the interplay of each of these
mechanisms. As previously reported in Carrara
marble by Fredrich et al. (1989), twinning
activity and dislocation glide in calcite grains
are likely to be largely responsible for crack
nucleation at grain boundaries. Indeed, because
of different crystallographic orientations
between neighbouring crystals, stress concen-
trations due to differential strain may facilitate
crack nucleation and trigger frictional sliding
along fractured grain boundaries. Because of
stress concentration effects, granular flow would
tend to concentrate around large pores and inter-
play of several mechanisms (twinning, crack
opening and frictional sliding) would therefore
be needed to induce macroscopic compaction.
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Mechanical analysis
In this section we analyse our results in the light
of previous studies performed on Solnhofen
limestone and Carrara marble.
Damage and dilatancy in carbonate rocks
Onset of crack propagation and frictional
sliding. Figure 12 compares the onsets of
dilatancy for both Solnhofen limestone and
Fig. 9. Series of secondary electron SEM images of (a) and (b) intact, (c) and (d) deformed dry (So#02), and
(e) and (f ) deformed wet (So#03) Solnhofen samples. The compressive axis is vertical on the pictures. Scale is 20 mm
in (a), (c) and (e), and 5 mm in (b), (d) and (f).
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Carrara marble determined in this study with
those reported by various authors in the literature
(see Table 2). In Figure 12, it appears clear that
maximum compressive stress s1 at onset of dila-
tancy evolves linearly with confining pressure.
The onset of dilatancy is also much smaller in
Carrara marble than in Solnhofen limestone.
Using the well-established wing crack model
(Ashby & Sammis 1990; Fredrich et al. 1990;
Baud et al. 2000) has proved to be of particular
help in understanding the onset of crack
propagation in rocks under compression. In
axisymmetric compression, and for a randomly
oriented distribution of cracks, the stress con-
ditions for a tensile wing crack to propagate in
mode I from a sliding crack tip are (see, for





















where s1 and s3 stand for the axial stress and
confining pressure, respectively. m is the internal
friction coefficient of the material, KIc the critical
intensity factor (or fracture toughness) for a
crack to propagate in mode I and l is the initial
length of the pre-existing crack or default. In
such a simple model, but widely used in geome-
chanics, the slope of the dilatancy envelope
depends solely on m. Assuming that m is con-
stant, the dilatant envelope is a straight line (in
the space (s1, s3)) whose origin depends on
the surface energy of the crack and on its
length. According to Figure 12, best fit of
equation (1) gives a value for the internal friction
coefficient equal to 0.54 and 0.56 for Solnhofen
limestone and Carrara marble, respectively.
Such results are comparable with former
values obtained by Ashby & Sammis (1990)
(m ¼ 0.55) and Baud et al. (2000) (m ¼ 0.53)
for Solnhofen limestone, and very close to the
Fig. 10. Optical micrographs obtained in cross-
polarized light of Solnhofen samples (a) So#02 and
(b) So#03 deformed in the dry and wet regimes,
respectively. Compression direction is vertical in all
photographs. Note the twins oriented at a high angle to
the compression direction in the largest grains. These
twins developed during the experiments, as the
undeformed material does not contain this type of twin.
Fig. 11. Optical micrographs in (a) reflected light and
(b) cross-polarized light of deformed Carrara marble
sample Ca#02. In both photomicrographs, the axis of
compression is vertical. In (a) V points to a void at a
grain triple junction. In (b) the arrows point towards
evidence of slip in the geometry of a grain boundary (top
right-hand corner)
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value found by Fredrich et al. (1990) (m ¼ 0.5)





found to be 124 MPa for Solnhofen limestone
and 27 MPa for Carrara marble. Since both
rocks are composed of 99% calcite, KIc should
be equal in both rocks. In our case, assuming
that KIc ¼ 0.2 MPa m1/2, as reported by
Atkinson & Avdis (1980), we find an initial
crack length of 2l  3 mm and 2l  70 mm for
Solnhofen limestone and Carrara marble,
respectively. The initial crack length ratio is
approximately 20 when the grain size ratio
between Solnhofen limestone and Carrara
marble is about 30. These results are compatible
with our microstructural analysis. In the case of
Solnhofen limestone, initial porosity also seems
to be a key issue and dilatancy occurs at lower
stress with increasing porosity. Such an obser-
vation has already been reported by Baud et al.
(2000) in terms of peak stress and could be
explained by the fact that initial damage in the
rock is likely to scale with initial porosity.
Cataclastic deformation and crack
nucleation. Calcite is well known to require
relatively low shear stresses to initiate twinning
and slip, even at room temperature: Turner
et al. (1954) and Griggs et al. (1960) obtained
values of the order of 145–216 MPa for f-slip
and r-slip dislocation glide, respectively. In
addition, e-twinning in calcite crystal has been
reported to be triggered for even smaller stresses.
Solnhoffen limestone, 5, 4.4%,
this study, DRY
Solnhoffen limestone, 5, 4.4%,
thisstudy, WET
Renner and Rummel,1996;
Solnhofen limestone, 5, 3.7%
Carrara marble,
this study, 250, 0.5%
Baud et al.,2000
Solnhofen limestone, 5, 3.0%
Renner and Rummel,1996;
Solnhofen limestone, 5, 5.5%
Edmond and Paterson,1972;
Solnhofen limestone, 10, 5.9%
Frederich et al,1989;
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Fig. 12. Comparison in s1–s3 space of the onsets of dilatancy for Solnhofen limestone and Carrara marble, as
reported in the literature and this study.
Table 2. Compilation of stress values at which the onset of dilatancy C0 and threshold of macroscopic dilatancy
C 0 were observed in Carrara marble and Solnhofen limestone, respectively, during our experiments
Confining pressure Pc Pore pressure Pp Effective mean stress P Differential stress Q
(MPa) (MPa) (MPa) (MPa)
C0 Carrara marble
Ca#01 200 dry 275 225
Ca#02 260 10 340 270
C0 Solnhofen limestone
So#2 200 dry 335 405
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As shown by our microstructural analysis, during
cataclastic deformation, cracks seem to nucleate
preferably at grain contacts and boundaries.
Baud et al. (2000) suggested that microcracking
could be due to dislocation pile-ups. In such a
model, if the dislocations pile-up at an obstacle
(for example at a grain boundary), tensile stress
concentrations nucleate a crack (Stroh 1957;
Wong 1990).
On the other hand, microstructural obser-
vations reported by Fredrich et al. (1990) and
ourselves in this paper showed that interplay
between twinning and crack nucleation are
intense during deformation. At least one source
of cracking might be twin intersections, as seen
in Figure 11, that could depend inversely on
grain size, as is suggested when comparing
twin density between Figures 10 and 11.
However, two paradoxes can be pointed out.
First, we observed throughout our experiments
the decoupling of macroscopic strain and elastic
properties. For example, during our experiment
Ca#02 (Fig. 4c & d), dilatancy was observed to
be very large (2%) with small effects on elastic
properties. Second, and as noted originally by
Baud et al. (2000), the data suggest a slight depen-
dence of C0 on pressure, whereas dislocation
pile-up models or twin–crack interaction
models predict it to be pressure independent (for
initiation shear stress). Figure 12 seems to
suggest that if cracks can be nucleated by dislo-
cation pile-up or by twinning, damage and
dilatancy is nevertheless due to frictional sliding
on these newly formed crack surfaces.
Compaction mechanics and recovery in
Solnhofen limestone
Effect of initial porosity and water. In their
study of compaction and failure modes in
Solnhofen limestone, Baud et al. (2000) per-
formed experiments in the dry regime only, on
samples with an average porosity of 3% and an
average grain size of 5 mm. As previously men-
tioned, our experiments were performed on a
block whose initial porosity was 4.4%, both in
dry and wet conditions. Four additional exper-
iments were performed on samples coming from
the same block (Schubnel 2003), in the wet
regime, at the State University of New York in
Stony Brook. Table 3 compiles the values of
effective mean stress P and differential stress Q
at which the onset of compaction C (as defined
by Wong et al. 1997) were observed in that block.
A comparison with data previously obtained
by Baud et al. (2000) is plotted in Figure 13. It
shows that water enhances compaction greatly.
At a given confining pressure, decrease in differ-
ential stress at the onset of compaction can be as
large as 150 MPa. This has already been shown
by Rutter (1986) and could be explained in
three different ways: (1) the presence of water
increases single crystal plasticity; (2) pressure
solution takes place and accounts for the early
observed compaction; and (3) water has a lubri-
cating effect.
Variation in porosity also seems to have a
small reduction effect on the onset of compac-
tion: C for experiment So#03 falls a little
lower than the compactive envelope previously
obtained by Baud et al. (2000). The latter obser-
vation is confirmed by a recent general study per-
formed on the compaction of several carbonate
rocks (Vajdova et al. 2003).
Baud et al. (2000) and Vajdova et al. (2004)
modelled the behaviour of limestones using
Curran & Carroll’s (1979) model of porous
void compaction. In this model, compaction
occurs when a pressure-independent plastic
yield criterion, sY (or von Mises criterion), is
reached. Carroll (1980) predicted that initial




sY 1  2mf
2mþ sY(1  f)
 
(2)
Table 3. Compilation of stress values at which the onset of compaction C was observed in Solnhofen limestone.
In our block of Solnhofen limestone, initial porosity was 4.4%. The superscripts  indicates experiments that have
been performed in the Rock Mechanics Laboratory of SUNY at Stony Brook
Solnhofen Confining pressure Pc Pore pressure Pp Effective mean stress P Differential stress Q
limestone (MPa) (MPa) (MPa) (MPa)
C
So#12 160 10 225 225
So#2 200 dry 290 270
So#07 210 10 270 210
So#3 260 10 310 180
So#11 390 10 410 90
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where m is the shear modulus and f the initial
porosity. Baud et al. (2000) concluded that, in
order for Curran & Carroll’s (1979) model to
provide a reasonable fit of Solnhofen limestone’s
compactive envelope, sY needed to be larger
(c. 975 MPa) than experimentally determined
values for single-crystal plasticity in calcite.
When water is present, we found the value of
sY to decrease to approximately 600 MPa,
which, in any case, is still much larger than
experimentally determined values for single-
crystal plasticity in calcite. It is interesting to
add that investigating the compaction of dry
Tavel limestone (9% porosity, 5 mm average
grain size), Vajdova et al. (2004) showed that
Curran & Carroll’s (1979) model overestimated
the yield criterion in the same way. In light of
this paradox, one can suggest that because the
von Mises criterion requires five independent
slip systems (Paterson 1969) for homogeneous
plastic flow to occur in the proximity of a pore
surface, the plastic yield criterion sY was likely
to be larger than the one observed for single
slip systems. However, and as shown on
Figure 10, twinning of calcite was observed.
Paterson (1969, 1978) showed that when
e-twinning in calcite is activated, the combi-
nation of twinning and only one slip mode is
equivalent to five independent slip systems.
The problem remains therefore unanswered but
two hypothesis can be drawn: (1) plastic
deformation mechanisms like twinning and
dislocation glide are grain size sensitive; and
(2) operative mechanisms also involve
pressure-dependant frictional processes. The
observation of evidence for frictional sliding
along grain boundaries in our microstructural
analysis and the observed effect of water on com-
pactive yield stresses may point towards the
latter solution.
Recovery of elastic properties. Cyclic loading
in the brittle regime is characterized generally
by a large hysteresis between loading and unload-
ing. However, there is an almost elastic region
when changing the state of stress, with very
little hysteresis and almost constant P and S
wave velocities. Our experimental observations
of P and S wave evolutions in low-porosity
calcite rocks deforming in the cataclastic regime
showed that such a ‘deadband’, typical of hyster-
esis cycles where the velocities remained constant
during loading and unloading, does not exist. On
the contrary, the apparent elastic properties of
the rock showed a high stress dependency and
varied immediately when the stress state was
changed.
The simplest option to explain apparent recov-
ery of elastic properties is to assume that it is partly
due to back-sliding on cracks. If so, the onset of
back-sliding on a crack is simply given by:
Dt ¼ mDsn (3)
where Dt and Dsn correspond to the variations in
shear and normal stresses on the crack surface
after the loading changed direction. In the case
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Fig. 13. Comparison of our results to those previously obtained by Baud et al. (2000). P is the effective mean stress
and Q the differential stress.
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(1982a, b) showed that the macroscopic envelope
of the ‘dead band’ for a family of randomly
oriented cracks is a hyperbola in the (s1, s3)
space. At effective confining pressures higher
than 200 MPa, and assuming a friction coefficient
of approximately 0.5 for calcite, frictional back-
sliding on crack surfaces cannot be initiated
before axisymmetric extension state is reached
and, therefore, back-sliding cannot account for
any observations of recovery.
However, if we assume that the friction coeffi-
cient is a state variable (as in the framework of
Rate and State Friction; see, for example,
Marone 1998), recovery can be due to contact
strengthening. Under contact loading, particle
surface may deform inelastically (for example
due to dissolution of crack asperities or visco-
elastic interpenetration of crack surfaces) and
cohesion between contacting surfaces may
increase. In such a way, strengthening derives
from growth of contact area (Dietrich &
Kilgore 1994) via chemically assisted mechan-
isms (Frye & Marone 2002). In the laboratory,
contact healing has been widely observed and
was shown to depend on the logarithm of
contact duration (e.g. Beeler & Tullis 1997),
which has also been observed in our experiments.
However, in our relaxation experiments, infer-
ring internal friction coefficient cannot be
straightforward and further analysis would be
needed to quantify the exact variations of friction
coefficient with time.
Conclusions and implications for
fault zones
In the cataclastic regime, our experimental
results shows that during the deformation of
low-porosity calcite-rich rocks, dilatant (crack
opening and sliding, void creation) and compac-
tive (pressure solution, pore closure) microme-
chanisms are not exclusive and may interact. In
the case of an initially porous rock like
Solnhofen limestone, the evolution of apparent
elastic properties (mainly sensitive to crack
density) and macroscopic volumetric strain
(more sensitive to equant porosity) is not system-
atically correlated and depends on the strain rate,
the solid stress conditions and the pore pressure.
Our data suggest that twinning activity and dislo-
cation pile-up in calcite polycrystals participate
in the nucleation of cracks at grain boundaries.
Macroscopic compaction occurs when frictional
sliding is triggered on those boundary cracks.
During our experiments, damage and recovery
of P–S elastic wave velocities were observed to
be transient phenomena that are associated with
distinct elastic wave velocity variations. In our
experiments, these variations could be large
and fast, especially in the presence of fluid
(.10% in a couple of days, at room tempera-
ture). Crack nucleation and propagation was
shown to be responsible for increasing damage,
while recovery of elastic properties is thought
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Fig. 14. Schematical deformation map in the principal stress space for calcite rocks according to our experimental
observations. In the principal stress space, we recall that the triaxial loading path has a slope equal to 3.
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Recent in situ velocity monitoring field studies
(Crampin et al. 2002) where temporal changes
of both P and S velocities were observed before
earthquakes and volcanic eruptions could be
explained by similar mechanisms.
As fault gouges are highly complex materials,
experimentalists need to find good analogues for
simple and relevant laboratory experiments.
Figure 14 summarizes schematically the defor-
mation map in the principal stress space for
calcic rocks according to our experimental obser-
vations. In this space, we recall that the triaxial
loading path has a slope equal to 3. In the cata-
clastic domain, we see that the dilatant and com-
pactive envelopes are overlapping. The observed
macroscopic strain was shown to be a function of
both strain rate and pore pressure, and the domi-
nant mechanism is selected depending on its kin-
etics. On one hand, increasing mean stress seems
to favour porosity decrease (and possible solid-
phase changes like the calcite–aragonite phase
transition). On the other hand, increasing differ-
ential stress is generally accompanied by grain
size reduction and an increase in the crack
density.
One of the main parameters controlling the
earthquake cycle is known to be not only the
differential stress but also the pore pressure
(Rice 1992). Owing to the new fracture
network and increase in fault gouge per-
meability, poro-elasticity predicts a viscous
release of the pore pressure during the co- and
post-seismic phases. Such variations in pore
pressure suggest that the stress path a gouge
material experiences during the seismic cycle is
likely to be much more horizontal than regular
triaxial paths in the PQ plot. This last obser-
vation highlights the limitations of the ‘regular
triaxial’ stress path when trying to understand
fault gouge behaviour or the brittle–ductile tran-
sition. Recent analysis of the seismic cycle by
Miller (2002) and Shapiro et al. (2003) are point-
ing towards that way. As a consequence, we
believe it is necessary to perform experiments
along different stress paths (for example fluid
pressurization) in order to elucidate the natural
failure processes and their interplay. Further
experimental investigations of the cataclastic
regime using acoustic emission localization
techniques, could, potentially, provide insights.
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7.3. RUPTURE ASÉISMIQUE DU MARBRE DE CARRARA
7.3 Rupture aséismique du marbre de Carrara
7.3.1 Introduction
Les calcaires et les marbres, parce qu’ils peuvent se déformer plastiquement à température
ambiante, peuvent être pris comme analogues des gouges de failles profondes. Dans cette seconde
études sur les carbonates, deux expériences triaxiales ont été menées sur le marbre de Carrara à
température ambiante au laboratoire de Géologie de l’ENS. La première a été effectuée avec un
échantillon saturé d’eau et une pression de confinement initiale de 125MPa. La seconde a été
menée sur un échantillon sec, à une pression de confinement initiale de 75MPa.
Dans un premier temps, les échantillons ont été déformés dans le domaine cataclastique de
la roche (déformation axiale de ∼ 5%). La seconde étape du chargement a consisté à garder
une contrainte déviatorique constante, tout en réduisant la contrainte moyenne effective, de façon
à atteindre le régime fragile. Au dernier stade de chargement l’échantillon était sous contrainte
déviatorique et contrainte effective moyenne constante, dans des conditions de fluage. La rupture
des échantillons a suivi le fluage tertiaire de la roche.
Les vitesses élastiques ont été enregistrées au cours des deux expériences. De plus, pour l’une
des expériences (expérience ‘sec’), l’enregistrement des émissions acoustiques a été obtenu en
utilisant le Giga Recorder (ESG) du Lassonde Institut de Toronto (figure 7.3).
A la rupture la chute de la contrainte déviatorique est de l’ordre de 150MPa, et le glissement
du plan de rupture de plusieurs mm. Pourtant très peu d’émissions acoustiques ont été enregis-
trées, la rupture semble s’être propagée de manière aséismique. Ce comportement est attribué au
comportement particulier de la calcite, qui se déforme plastiquement (dislocations, empilements
de dislocations, et maclage).
L’article présenté ci-après présente les résultats expérimentaux, (données mécaniques et enre-
gistrement des émissions acoustiques) ainsi qu’une analyse de la microstructure de l’échantillon
mouillé. Ces résultats peuvent avoir des implications directes pour la compréhension des tremble-
ments de terre silencieux ou des glissements aséismiques.
7.3.2 Slow earthquakes and silent rupture in the laboratory
Slow earthquakes and silent rupture in the laboratory
Alexandre Schubnel, Ben Thompson, Jérome Fortin, Yves Guéguen, and R.Paul Young
soumis à Science
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FIG. 7.3 – Dispositif expérimental : les émissions acoustiques ont été enregistrées au laboratoire
de Géologie de l’ENS grâce au Giga Recorder du Lassonde Institut.
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In recent years, accurate measurements of ground deformation, using GPS and satellite moni-
toring, have revealed the widespread existence of slow and silent earthquakes around major fault
zones167,130 and volcanic areas99. These silent earthquakes release accumulated stress too slowly
to emit seismic waves recordable by seismometers and have characteristic timescales ranging from
tens of seconds to days. Currently, little data exists on the mechanisms of these events45.
To address the question of slow earthquakes, two triaxial compression experiments were per-
formed on Carrara marble in the laboratory up to failure. Rupture was accompanied by large stress
drops (∼ 150MPa) and millimetric slips. Microstructural analysis highlighted strong interactions
between plastically accommodated shear deformation (dislocation glide and twinning) at the intra-
granular scale and brittle deformation at the macroscopic level. During plastic deformation, strain
localization is normally inefficient due to plastic relaxation and crack blunting. In our case, ho-
wever, a reduction of effective mean stress induced a sudden acceleration in strain. At a critical
point185,152, the grains became saturated with dislocations/twins, leading to strain localization and
rupture. In a way analogous to silent earthquakes observed in the field, rupture was sufficiently
slow that no acoustic energy was released. To our knowledge, these experiments provide the first
clear case of silent, strain dependent failure in rocks as a result from intragranular plasticity.
Figure 1 : Stress path followed during experiments AeWet and AeDry as a function of differen-
tial stress (σ1 − σ3) and effective mean stress Peff = (σ1 + 2σ3)/3− Pp. Onsets of dilatancy140
and cataclastic dilatancy159 in Carrara marble, e-twinning, f and r- dislocation in calcite single
crystals176 are displayed on the figure.
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In the laboratory, marbles provide an excellent analog in the understanding of the mechani-
cal behavior of deep fault gouges due to their unique mechanical properties : they can undergo
brittle-plastic transition150,140 for easily attainable pressures and temperature. Indeed, calcite re-
quires only relatively low shear stresses to initiate twinning and dislocation glide176, even at room
temperature (Figure 1). During the deformation experiments presented in this study, e-twinning, f-
and r- dislocation glide systems were activated, allowing shear deformation to be accommodated
plastically in all directions134.
Two cylindrical samples of Carrara marble (80mm length and 40mm diameter) were de-
formed in a triaxial cell installed at the Laboratoire de Géologie of Ecole Normale Supérieure
in Paris, France159,54. Axial load was servo-controlled through an auto-compensated piston and
measured directly on top of the sample with an accuracy of ∼ 1MPa using an internal load cell.
Strain was monitored both externally using two LVDTs and internally using strain gages glued
on the samples. Pore fluid was introduced into the sample through hardened steel end pieces pla-
ced on top and bottom of the rock sample, using two precision water pumps. 12 lead-zirconate
piezoelectric transducers (PZT, 1MHz central frequency) were glued directly onto the sample
surface for measurements of Acoustic Emissions (AE). Acoustic activity was monitored and a
complete acoustic recording was obtained, using a unique and innovative instrument which stores
continuous ultrasonic waveform data onto a 40GB Random Access Memory ( RAM) buffer171 at
10MHz sampling frequency. Inside the vessel, the samples were covered with a Neoprene jacket
for insulation from the confining pressure medium. All tri-axial cycles were performed using a
constant stress ramp of ∼ 1MPa.min−1.
Two experiments were performed, one under dry and one under water saturated conditions
(termed AeDry and AeWet respectively). The stress paths of experiments AeWet and AeDry are
displayed on Figure 1 as a function of differential stress (σ1 − σ3) and effective mean stress
Peff = (σ1 + 2σ3)/3 − Pp. The rock samples, first deformed in the cataclastic regime, were
brought back at constant differential stress into the brittle field by increasing the pore pressure
and/or reducing the confining pressure. For AeWet, confinement and pore pressure were first rai-
sed to 125MPa and 5MPa respectively. Differential stress was then raised up to 290MPa. The
confining pressure was lowered to 100MPa and the pore pressure then raised to 95MPa (i.e.
5MPa effective confining stress). Subsequently, a constant load was maintained. For AeDry, the
sample was initially subjected to 75MPa confining pressure. Secondly, the differential stress was
raised up to 250MPa. Finally, confining pressure was slightly decreased (∼ 5MPa), keeping the
load constant.
Figure 2 plots the evolution of differential stress, axial strain and acoustic activity (number of
AE events recorded per second) with time. Failure occurred after 12% and 9% of plastic shortening
in experiments AeWet and AeDry respectively. In both cases, the nucleation and propagation of
failure was not accompanied by any significant acoustic activity. The nearly exponential increase in
axial strain that occurred in AeWet, when the confining pressure was lowered to 100MPa (Figure
2a), is very similar in nature to what is generally described as a creep event in the field. Tertiary
creep was initiated only a few hours after the pore pressure was raised to 95MPa. Critical axial
strain rate was ∼ 3 × 10−3s−1 before unstable sliding and the 150MPa stress drop was released
in ∼ 500 seconds (Figure 2b). In dry conditions, a small decrease (5MPa) of confinement was
sufficient to trigger macroscopic rupture (Figure 2c). Critical axial strain rate was ∼ 1× 10−2s−1
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before unstable sliding and the stress drop was released in ∼ 60 seconds (Figure 2d). During
this experiment, axial strain was measured in two different ways : (1) using strain gage, (2) using
the LVDT placed on top of the piston. While cumulative axial strain measured using the LVDT
reveals a total axial shortening during slippage of 8%, the strain gage glued far away of the rupture
plane shows elastic unloading of the "intact" rock body. The red part of the curves shows the data
corresponding to the continuous record displayed on Figure 3a.
Figure 2 : Evolution of axial strain (solid line) and acoustic activity (in blue, number of AE
events per second) with time for experiments AeWet (a) and AeDry (c) respectively. Variations in
stress conditions are indicated on the figure. Figures b and d are expanded views of the stress and
slip evolution during the rupture phase.
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Figure 3 Continuous ultrasonic waveforms. a) 107 seconds segment of the continuous wave-
form recorded at rupture in the case of experiment AeDry. Differential stress evolution with time
is displayed on the figure. b) 500µsec expanded view of a discrete AE. c) 134 seconds continuous
recording of failure of an intact Fontainebleau sandstone (14% porosity).
On the 107 seconds segment of the continuous acoustic waveform recorded over the course of
rupture for AeDry (Figure 3a), each vertical red line corresponds to a discrete AE event (Figure
3b). In total, only ∼ 30 AEs can be clearly distinguished. Rupture initiated aseismically as the
peak differential stress, displayed on the figure, cannot be correlated to any particular acoustic
event. Only the latter phase of frictional sliding induced some acoustic activity, probably due to
the shearing of asperities on the fracture plane, thus illustrating the transition from aseismic to
seismic slip. During stress drop, the amount of slip on the fracture plane was ∼ 4.5mm and the
seismic moment M0 (calculated as M0 = µAu, with shear modulus, µ = 20GPa, fault area,
A = 0.002902m2 and u as the measured slip on the fault) is equal to∼ 300, 000Nm. This would
correspond to a moment magnitude (MW ), calculated usingMW = 2/3log10M0−6.0, of∼ −2.5.
The amount of acoustic energy released is very low when compared to what is typically observed
on intact silicastic rocks such as granites111,105 or sandstones187. Figure 3c displays an example
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of the recorded acoustic activity at failure of an intact Fontainebleau sandstone (14% porosity)
for comparison, using the same recording set-up and similar loading conditions. The recorded
energy is one and a half order of magnitude larger than on Figure 3a, although the calculated
moment magnitude is equal to −3.2, i.e. almost one order of magnitude lower. However, in the
case of this sandstone and other purely brittle materials, the stress drop (∼ 110MPa) was released
instantaneously (< 1 second) and the maximum radiated seismic energy clearly correlated to the
peak stress.
Figure 4 : Microstructural analysis of the fractured sample, AeWet. a) Mosaic image of the
fractured sample in reflected light. b) Cross-polarized image of an intact sample. c) and d) Cross
polarized images of the host rock, far from the rupture plane. The white scale corresponds to 1mm
in a), 100µm in b) and c), 20µm in d).
Figure 4a shows a mosaic of micrographs in reflected light of fractured sample AeWet. The
failure plane is narrow (typically about two to three grain diameters wide), showing some rough-
ness and filled with gouge material of very fine grain size. Only few intergranular fractures can
be observed. The process zone is narrow, if not inexistent (∼< 100mm), showing the absence of
intergranular cracking next to the main fracture plane. Figures 4b, c and d show micrographs of
the intact and deformed host rock in crosspolarized light. In the undeformed marble (Figure 4b),
no twins are present and grain boundaries are sealed. At the intragranular scale, most of the shear
deformation was accommodated by the presence of mechanical twins at very high density in the
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deformed sample (Figures 4c and 4d). Strong interactions between microcracking and twinning
can be observed, as the bending of twins nucleates intragranular ductile cracks (Figure 4d) and
induces grain boundary opening (Figure 4a). Twin and grain boundaries also serve as walls on
which dislocations pile up, which we believe, along with dislocation glide, is responsible of duc-
tile (or aseismic) cracking, grain size reduction and slow crack propagation. Here, compared to
silicastic rocks where dislocation activity only takes place above a minimum temperature (at least
300˚C for quartz), the competition between the two basic micromechanisms (mode I cracking and
dislocations) controls the macroscopic behaviour (brittle versus ductile). Twinning and dislocation
glide are intracrystalline processes not sensitive to pressure (Figure 1), whereas mode I cracking is
pressure-sensitive. At room temperature and because the confining pressure is sufficient to prevent
mode I cracking, the resulting damage in the rock is intracrystalline with twinning and dislocations
piling up (similar to a cold worked metal). At the tip of a crack, the local stress is high enough to
make neighboring dislocations move and dislocation loops are emitted to relax the stress locally
which can help the crack propagation, by a single burgers vector b (if only one dislocation is in-
volved) or of a discrete number of burgers vector nb, if an avalanche of dislocation takes place31.
If the crack moves slowly enough, plastic relaxations will begin when the stress concentration acts
for a long time compared with the time necessary for a dislocation loop to be emitted60. Various
experiments have shown in metal that there is critical velocity of the crack below which plastic
relaxation occurs. However, in brittle materials and at low temperature, when dislocations are only
able to accumulate, dislocations require a fairly high stress to move (Figure 1) and cannot be anni-
hilated. In consequence, such a process is strain dependent because there is a maximum limit for
piling up of twins and dislocations within a grain. Plastic micromechanisms are therefore prevalent
only up to some finite, critical strain. At this point, when the grains become fully saturated with
dislocations/twins (Figure 4d), the local tensile stress can become high enough to initiate a mode
I crack and strain localization can occur. The shear band is expected to be very thin (one grain)
because the active deformation micromechanisms are intragranular. This, in turn, explains the ab-
sence of damage accumulation within the host rock, and of a process zone, in contrast to regular
brittle materials, for which most of the fracture energy is spent in the creation of a process (or da-
mage) zone ahead and aside of the main fracture plane33. We have demonstrated that silent, strain
dependent failure occurs as a result of intragranular plasticity. Ductile minerals prevalent in Ear-
th’s crust and within fault gouges, such as clays (at low temperature), quartz and feldspar175(above
300˚C), are expected to behave in a similar fashion as calcite at room temperature. Our study has
also highlighted the important roles played by normal stress in the interactions between plastic and
brittle deformation. Experimentally triggering silent rupture by pore pressurization gives weight to
the recent hypothesis on the role of fluid redistributions (and thus normal stress variations) during
both seismic118 and aseismic slip109,32,45.
The authors would like to thank Professors C.H. Scholz and T-F.Wong for their useful com-
ments and discussions. Doctors P.Benson, M.H.B. Nasseri, D. Collins helped to greatly improve
this manuscript. This research was funded via a National Environment Research Council (NERC)
equipment grant, a Natural Sciences and Engineering Research Council of Canada (NSERC) Dis-
covery Grant and the Fond France Canada pour la Recherche (FFCR).
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Conclusions et perspectives
Nous avons présenté dans ce mémoire de thèse un certain nombre de résultats et d’observa-
tions, aussi bien expérimentaux que théoriques, traitant de la compaction des roches poreuses.
Une première étude expérimentale nous a permis de mieux caractériser le comportement des
roches poreuses sous une contrainte isotrope. Les expériences ont été conduites sur le grès de
Bleurswiller, dont la porosité initiale est de 25%. Pour des pressions effectives inférieures à une
certaine pression critique P ∗, la compaction de la roche est élastique. Au-delà de P ∗, le défor-
mation est cataclastique et s’accompagne d’une chute de porosité de l’ordre de 10%. Cette com-
paction “inélastique” résulte de la destruction du réseau poreux, des joints de grains et des grains
eux-mêmes. Le modèle de [Zhang et al., 1990] permet de prédire cette valeur critique P ∗ en fonc-
tion de la porosité initiale de la roche et de la taille moyenne des grains. On montre cependant que
les prédictions du modèle empirique de [Boutéca et al., 2000], qui relie la contrainte critique P ∗ à
la contrainte maximum obtenue lors d’un essai en compression uniaxiale, sont plus en accord avec
les observations expérimentales que les prédictions du modèle de [Zhang et al., 1990]. En effet, le
modèle empirique de [Boutéca et al., 2000], via l’essai de compression uniaxial, permet de prendre
en compte la composition du grès (présence d’argile, feldspath), et la présence d’hétérogénéités
dans la roche (zones plus poreuses, confirmées par des images obtenues par un scanner médical).
La chute de porosité pendant la déformation cataclastique s’accompagne d’une chute de la
perméabilité d’environ un ordre de grandeur. La mesure des vitesses élastiques de compression
et de cisaillement pendant la déformation sous contrainte isotrope donne une information complé-
mentaire. En effet, les vitesses élastiques sont sensibles à deux réseaux de porosité : la porosité
de pore et la fissuration. La réduction de la porosité tend à faire augmenter les vitesses élastiques,
alors que la fissuration tend à les faire diminuer. Or, pendant la compaction du grès de Bleurswiller,
réduction de porosité et fissuration sont en compétition, car la réduction de la porosité est le résul-
tat de l’effondrement de la structure poreuse de la roche, qui ne peut avoir lieu que si les grains
et les joints de grains sont fissurés. Nos observations montrent que pendant la déformation sous
contrainte isotrope, les vitesses élastiques sont plus sensibles à la fissuration qu’à la réduction de la
porosité – c’est-à-dire que pendant la déformation cataclastique les vitesses élastiques chutent ra-
pidement. Pour quantifier l’endommagement pendant la déformation cataclastique, nous utilisons
un modèle de milieu effectif, où le grès est modélisé comme une matrice aux propriétés élastiques
isotropes, contenant des pores sphériques et des fissures circulaires. A partir des données obtenues
pendant les expériences (mesures des vitesses élastiques, et mesure de l’évolution de la porosité),
il est possible d’estimer l’évolution de la densité de fissures pendant le chargement. On montre
ainsi que dans le cas où le grès est sec, la densité de fissure est de l’ordre de 0.3 quand la pression
atteint le seuil critique P ∗. Nous avons également mesuré l’évolution du rapport Vp/Vs pendant la
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déformation de la roche. Expérimentalement, nous montrons que le rapport Vp/Vs augmente
quand la pression atteint le seuil critique P∗, ceci est observé aussi bien lorsque la roche est
sèche que lorsqu’elle est saturée de fluide. En présence d’eau, nos observations expérimentales
sont en accord avec les prédictions du modèle de milieu effectif, et s’expliquent par un couplage
entre le fluide et des fissures caractérisées par un petit rapport de forme (inférieur à 10−2). En
revanche, l’augmentation du rapport Vp/Vs dans le cas où la roche est sèche, n’est pas prédit par
le modèle de milieu effectif. Pour comprendre ce comportement, on peut utiliser une approche
totalement différente, en considérant le grès comme une roche granulaire. Le modèle de [Digby,
1981] est un modèle de milieu granulaire où à partir des propriétés de contact grain-grain, l’au-
teur calcule les propriétés élastiques effectives. Digby montre ainsi que le rapport Vp/Vs est une
fonction décroissante de l’aire du contact grain-grain. Il est alors possible d’interpréter nos résul-
tats expérimentaux à l’aide de ce modèle : pendant la compaction, les grains et joints de grains se
cassent, transformant la roche en un milieu granulaire. On peut également imaginer que les fines
produites lors du broyage d’une partie des grains vont se comporter comme des “roulements à
billes” autour de grains encore intact. De ce fait, le matériau ainsi produit répond mieux plastique-
ment aux ondes de compression qu’aux ondes de cisaillement, ce qui résulte en une augmentation
du rapport Vp/Vs. L’application directe de ce résultat est très intéressante : en effet, en sismologie,
une augmentation du rapport Vp/Vs est toujours interprétée en termes de fluide, or ces expériences
montrent que si une augmentation du rapport Vp/Vs peut être causée par la présence de fluide, elle
peut être également due à un broyage intense d’une roche sèche, phénomène qui peut se produire
dans une zone de gouge.
Dans le cas où la roche est soumise à un champ de contrainte déviatorique, la déforma-
tion se produit souvent en bandes localisées. Des études précédentes se sont focalisées sur des
roches à faible porosité, où le mode de rupture est la localisation par bandes de cisaillement. Dans
le cadre de cette thèse nous nous sommes intéressés au comportement des roches poreuses (po-
rosité initiale 25%). Différentes expériences triaxiales ont été menées sur le grès de Bleurswiller,
avec des pression de confinement variant de 10MPa à 110MPa. Pour des pressions de confi-
nement inférieures à 30MPa, le comportement de la roche est fragile, c’est-à-dire que si la
roche se compacte dans un premier temps élastiquement, elle développe par la suite de la dila-
tance puis se fracture (bandes de cisaillement). Pour des pressions de confinement supérieures
à 30MPa, la roche ne développe pas de dilatance, mais de la compaction associée à un effon-
drement de la structure poreuse et à la fracturation des grains : le comportement est “ductile”. De
plus, l’observation des échantillons déformés à des pressions de confinement supérieures à 30MPa
montre clairement que la compaction est localisée sous forme de bandes perpendiculaires à la
contrainte principale, et parallèles les unes aux autres : ce sont des bandes de compaction. Des
observations microstructurales confirment que dans les bandes, les grains et les joints de grains
sont fissurés, entraînant un effondrement local de la structure poreuse. Dans ces bandes, la poro-
sité est inférieure à quelques pourcents, alors qu’en dehors des bandes, la structure est intacte, et
la porosité de l’ordre de 25%. Ces observations expérimentales sont en accord avec l’observation
de bandes de compaction sur le terrain [Mollema and Antonellini, 1996119] et avec l’étude menée
par [Klein et al., 200196] sur le grès de Bentheim. L’étude sur le grès de Bleurswiller confirme le
fait que des bandes de compaction peuvent se produire dans des grès purs en quartz mais aussi sur
des grès contenant une part non négligeable d’argile. Dans ces bandes de compaction, la réduction
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de porosité est de l’ordre de 20%. Ces bandes se comportent donc comme des barrières à l’écoule-
ment des fluides, on observe expérimentalement une chute d’environ un ordre de grandeur de
la perméabilité pendant la formation de ces localisations. Les vitesses élastiques ont également
été mesurées pendant ces essais triaxiaux ; comme dans le cas où le grès était soumis à une pres-
sion hydrostatique, nous montrons que les vitesses sont plus sensibles à la fissuration des grains
qu’à la compaction. De plus, la formation de bandes de compaction affecte de la même manière
les vitesses de compression mesurées dans la direction de contrainte principale et celles mesurées
perpendiculairement à l’axe de chargement (pas d’anisotropie). Pour comprendre la cinématique
de la formation des bandes de compaction, nous avons utilisé la technique des émissions acous-
tiques. Ces expériences ont été menées au GeoForschungsZentrum de Potsdam, dans l’équipe de
Georg Dresen. Douze capteurs d’onde de compression enregistrent les temps d’arrivés des émis-
sions acoustiques pendant la déformation d’un échantillon. Il est alors possible après traitement
des données de re-localiser les sites d’émissions acoustiques. Cette technique s’est révélée un
outil très performant, la concordance entre la re-localisation des émissions acoustiques et les
bandes de compaction observées sur les échantillon après déformation étant très bonne. La
re-localisation des émissions acoustiques montrent que pendant le chargement un certain nombre
d’événements apparaissent en tête et pied de l’échantillon (à cause de la friction), mais que dans le
même temps, différents sites d’événements apparaissent aléatoirement dans l’échantillon. Ensuite
les événements se propagent à partir d’un ou plusieurs sites, perpendiculairement à la contrainte
principale, pour former une bande de compaction. Quand une bande de compaction est formée,
le processus continue, et l’on observe un ensemble de bandes de compaction parallèle les unes
aux autres. Il est également possible de faire une analyse des mécanismes à la source : on montre
alors que pendant la formation des bandes de compaction, 80% des événements sont dus à des
mécanismes de type “effondrement local”, et 20% des événements sont liés à des mécanismes de
cisaillement. Les résultats obtenus à partir des émissions acoustiques mettent en évidence, claire-
ment et pour la première fois, les mécanismes de formation des bandes de compaction. On peut
imaginer que l’initiation des bandes de compaction soit due à l’hétérogénéité de la roche. Des
images obtenues au scanner médical sur des roches intactes montre clairement des zones plus po-
reuses. Il possible de supposer, que ces zones plus poreuses vont être le lieu de concentration des
contraintes, et donc initier la localisation. On comprend alors que pour un grès parfaitement ho-
mogène, comme le grès de Fontainebleau, les lieux de concentration des contraintes seront plutôt
situés à l’interface entre la roche et les embases, ce que nous observons également.
L’ensemble des différentes expériences menées sur le grès de Bleurswiller, nous permet de
définir le domaine élastique de cette roche. On montre ainsi, que pour des pressions de confine-
ment inférieures à 30MPa, le domaine élastique peut être délimité par une droite de Mohr-
Coulomb. Pour des pressions de supérieures à 30MPa, le domaine élastique semble être
fermé par une droite, dont la pente est négative. Ce dernier point est en désaccord avec la lit-
térature, où en général le domaine ductile est modélisé par une ellipse. Nous avons également
confronté nos données expérimentales avec un modèle théorique, basé sur la théorie de la loca-
lisation [Rudnicki et Rice, 1975145]. Ce modèle est simple, il suppose une surface de charge et
d’écoulement linéaire, et pourra par la suite être amélioré.
Dans le dernier chapitre, nous avons montré deux études menées sur les carbonates. A la diffé-
rence du quartz ou du feldspath, les micro-mécanismes de la calcite sont plus compliqués. En effet,
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la calcite a la propriété de se déformer plastiquement à température ambiante. Cette plastification
se traduit par l’apparition de dislocations, d’empilements de dislocations et de macles. Les méca-
nismes de dislocation ne peuvent se produire dans le quartz que pour des températures supérieures
à 300oc. La calcite est donc un analogue intéressant pour comprendre le comportement des roches
de la croûte, où les effets de température ne sont pas négligeables. Dans la première étude, diffé-
rentes experiences triaxiales ont étés menés sur les marbres de Carrara (porosité ∼ 0.5%)et
le calcaire de Solnhofen (porosité 4.5 ∼ %). Comme dans les études sur le grès de Bleurswiller,
nous montrons que les vitesses élastiques des ondes de compression et de cisaillement sont sen-
sibles à deux mécanismes en compétition : la réduction de la porosité et la fissuration de la roche.
De même, comme dans l’étude du grès de Bleurswiller, les vitesses sont affectées principale-
ment par la fissuration. Cependant cette fissuration s’avère moins intense que dans les grès :
dans l’étude menée par [Johnston and Toksöz 84] sur le calcaire de Bedford (porosité initiale de
∼ 12%), l’effet de la réduction de la porosité sur les vitesses élastiques est l’effet majeur. Ceci
prouve que la porosité initiale critique, dans les carbonates, à partir de laquelle l’effet de la reduc-
tion de la porosité est l’effet dominant, est située entre 5% et 12% alors que dans le cas des grès
cette porosité critique est supérieure à 25%. Cette difference s’explique par l’origine de la fissura-
tion. Dans les grès, la fissuration est le résultat de la fracturation des grains. Pour la calcite, on peut
supposer qu’il existe au sein d’un minéral plusieurs hétérogénéités qui vont conduire à des empi-
lements de dislocations et à des macles dans différentes directions. Il va en résulter une contrainte
interne de plus en plus élevée. Cette contrainte interne peut alors conduire à des micro-fissurations.
Ces fissures sont donc probablement plus petites et moins nombreuses que celles observées dans
les grains de quartz. Dans la seconde étude, nous avons enregistré les émissions acoustiques pen-
dant la déformation de deux échantillons de marbre de Carrara. Ces expériences ont été effectuées
au laboratoire de géologie de l’ENS, et l’enregistrement des émissions acoustiques a été obtenu
en utilisant le Giga Recorder (ESG) du Lassonde Institut de Toronto. Les échantillons de marbre
de Carrara ont été déformés dans le régime cataclastique, puis tout en gardant la contrainte dévia-
torique constante, la pression moyenne a été diminuée, de façon à atteindre le régime fragile de
la roche. Un résultat majeur de cette étude est l’absence d’émissions acoustiques pendant la
déformation des échantillons, aussi bien dans le cas sec que dans le cas saturé de fluide. Cepen-
dant les échantillons après déformation montrent clairement une fracture, et les vitesses élastiques
montrent clairement la présence de fissures. Ce type de comportement est nouveau et totalement
différent de ce qui peut être observé sur les grès ou sur les granites. Pour comprendre cette ab-
sence d’émissions acoustiques, on peut émettre trois hypothèses : (1) le facteur de contrainte K1c
et l’énergie de surface de la calcite sont trop faibles, et de ce fait, l’amplitude des émissions acous-
tiques produites pourrait être du même ordre de grandeur que le bruit résiduel ; (2) l’énergie serait
émise dans une gamme de fréquence inaudible par les capteurs ; (3) ce que nous observons dans
la calcite serait le résultat de la propagation d’une fissure ductile. Néanmoins ces observations sur
le marbre de Carrara sont très intéressantes et peuvent être mises en parallèle avec les ruptures
aséismiques observés dans la nature.
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Les perspectives de ce travail sont nombreuses.
1. Un premier prolongement possible serait de passer à de plus grandes échelles spatiales en
tentant de modéliser l’apparition des bandes de compaction à l’échelle d’un réservoir pétro-
lier. On pourrait étudier de façon numérique les écoulements dans un réservoir en adoptant
une loi de compaction appropriée. Il faudrait connaître les chemins de contrainte dans une
structure réelle et les comparer avec les chemins de contrainte suivis au laboratoire.
2. Ceci nécessiterait un second prolongement, d’ordre plus fondamental, qui concerne la ques-
tion de la loi d’écoulement en plasticité. Le choix de cette loi est crucial au sens de la
stabilité, la perte de stabilité correspondant à l’initiation des bandes de compaction. Des
modélisations numériques s’appuieraient sur la poro-élasticité en grande déformation.
3. Une troisième direction de recherche consisterait à étudier expérimentalement l’impact d’un
fluide réactif sur la localisation. La figure 7.4a) montre des bandes de compaction observées
a)	 	 	 	 	 b)
σ1 σ1
FIG. 7.4 – a) Bandes de compaction dans un grès. b) Stylolite dans un calcaire.
dans un grès. La figure 7.4b) montre un stylolite observé dans un calcaire. Les stylolites
sont des objets géologiques observés depuis plus d’un siècle, mais leur formation reste mal
expliquée. Un stylolite est une surface de dissolution. Bande de compaction ou stylolite, ces
deux objets sont représentatifs d’une localisation de la compaction. Dans le cas de la bande
de compaction, la compaction est mécanique : réduction de la porosité et broyage des grains.
Dans le cas du stylolite, la compaction est chimique : il y a dissolution de la matière dans
la localisation. Aussi peut-on s’interroger sur le lien entre bande de compaction et stylolite.
Peut-on voir un stylolite comme le résultat d’un couplage entre une bande de compaction et
une interaction entre fluide et solide ? Mais dans ce cas, on doit d’abord se poser une autre
question : peut-on observer des bandes de compaction dans les roches calcaires poreuses ?
La question élargit encore la troisième direction envisagée.
4. Cette étude a également prouvé que la mesure des vitesses élastiques pendant la déformation
permettait de quantifier l’endommagement de la roche. Il serait intéressant d’utiliser cette
technique pour d’autres roches, comme des carbonates poreux. La compaction inélastique
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d’un grès poreux sec, sous chargement hydrostatique, induit une augmentation significative
du rapport Vp/Vs. Peut-on imaginer que ce mécanisme, où la roche se transforme en un
milieu granulaire se produit dans une zone de gouge ?
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Compaction homogène et compaction localisée des roches poreuses.
Etude expérimentale et théorique.
Résumé
Pour de nombreux problèmes de sismo-tectonique et d’ingénierie de réservoir, la capacité à
prévoir l’ampleur de la déformation inélastique et les ruptures repose sur une compréhension de
la phénoménologie et de la micromécanique de la dilatance et de la compaction dans les roches.
Pour les roches poreuses, la compaction inélastique peut être diffuse ou localisée dans la roche.
La compaction d’une roche sous une pression isotrope est le résultat de la destruction du réseau
poreux. Pour quantifier l’évolution de l’endommagement pendant la compaction, nous utilisons un
modèle de milieu effectif. Nous montrons ainsi comment le broyage des grains transforme la roche
en un milieu granulaire, où, même à sec, le rapport Vp/Vs croit, ce qui n’avait jamais été observé.
Lorsque la roche est soumise à champ de contrainte déviatorique, la compaction inélastique est
localisée. Sous certaines pressions moyennes effectives, la déformation inélastique se développe
sous forme de bandes de compaction. Pour comprendre la formation des bandes de compaction,
nous avons enregistré, puis re-localisé les émissions acoustiques au cours de plusieurs expériences.
Mots clés
Grès – Compaction – Bandes de compaction – Localisation – Milieu effectif – Émissions
acoustiques
Homogeneous and localized compaction of porous sandstone.
Experimental and theoretical study.
Abstract
In many reservoir engineering and tectonic problems, the ability to predict both the occurrence
and extent of inelastic compaction and failure hinges upon an understanding of the micromecha-
nics of compaction in reservoir rock. Compaction of porous rock under hydrostatic compression is
uniform. At a critical pressure, a large mechanical decrease of porosity is observed. Two different
processes are affecting the elastic wave velocities in counteracting ways during inelastic compac-
tion : cracking and porosity decrease. Our result shows that cracking is the dominant effect. To
quantitatively interpret these result, an isotropic effective medium was used, considering the sand-
stone as a mixture of spheroidal pores and penny-shaped cracks. Under axisymmetric compression
experiments, compaction is localized. Under low pressure, the mechanical response of the rock is
characterized by brittle faulting. In contrast, at higher pressure, we observe that compaction bands
develop sub-perpendicular to the main compressive stress. Three-dimensional locations of acoustic
emissions (AE) were investigated to analyze the development of compaction bands.
Keywords
Sandstone – Compaction – Compaction Band – Localization – Effectif medium – Acoustic
emission
